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1 INTRODUCCIÓN 
El Arco de Gibraltar constituye el segmento más occidental de las Cadenas Alpinas 
Mediterráneas, situadas entre la Placa Africana y la Euroasiática. Es un sistema orogénico 
fuertemente arqueado, formado por la Cordillera Bética y por las cadenas montañosas del Rif y 
el Tell, conectadas a través del Estrecho de Gibraltar. La parte emergida del Arco rodea al Mar 
de Alborán y se prolonga hacia el Este al Sur y al N de la Cuenca Sur Balear (Figura 1).   
Figura 1 Mapa topográfico del Mediterráneo occidental donde se muestran las Cadenas Bético-Rifeñas y 
las cuencas que quedan en el interior del arco que éstas definen. Asimismo se muestran los límites externos de 
la corteza oceánica en las Cuencas Surbalear y Algero-Provenzal; de los afloramientos correspondientes al 
Dominio Cortical de Alborán y del frente de cabalgamientos de las coberteras mesozóicas Sudibérica y 
Magrebí.  
Este sistema orogénico ha evolucionado en un contexto contractivo, de aproximación 
entre las placas Africana y Europea desde el Eoceno (52 Ma), (Helman, 1989; Dewey et al., 
1989; Mazzoli y Helman, 1994). Estos autores estimaron un acortamiento N-NO de 
aproximadamente 200 km hasta el Tortoniense (9 Ma) a partir del cual el acortamiento fué de 
aproximadamente 50 km en dirección NO-SE. 
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El Arco de Gibraltar se ha formado en este contexto de placas, por la superposición de 
distintos dominios de corteza pre-Miocenos (Balanyá y García Dueñas, 1987), a saber: el 
Dominio Sudibérico, paleomargen meridional de la Placa Ibérica durante el Mesozóico y parte 
del Cenozoico; el Dominio Magrebí, paleomargen septentrional africano durante el mismo 
periodo; el Surco de los Flysh, coberteras alóctonas cabalgantes sobre los dominios anteriores, 
procedentes de un surco profundo (Durand Delga, 1980) eventualmente con basamento de 
carácter ofiolítico y/o continental muy adelgazado (Durand Delga et al., 2000) y el llamado 
Dominio Cortical de Alborán (DCA), orógeno adelgazado, cabalgante sobre los dominios 
precedentes, el cual está formado a su vez por tres conjuntos de unidades metamórficas 
polifásicas, más las unidades alóctonas de la Dorsal y Predorsal (Balanyá y García Dueñas, 
1986 y 1987). Los conjuntos de unidades metamórficas del DCA constituyen en orden 
ascendente los complejos Nevado-Filábride, Alpujárride y Maláguide. En el complejo 
Alpujárride hay incluida una sección de manto litosférico que constituye las Peridotitas de 
Ronda. La distribución cartográfica de estos complejos se ha ilustrado en la Figura 2. 
Figura 2 Dominios corticales y complejos tectónicos del Arco de Gibraltar: a) Basamento Hercínico 
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Unidades del Surco de los Flyschs, g) Unidad de Almagro, h) Complejo Nevado Filábride, i) Complejo 
Alpujárride y p) Peridotitas, j) Complejo Maláguide y Unidades de la Dorsal, k) Sedimentos Neógenos y 
Cuaternarios y Rocas volcánicas Neógenas (v). 
Los contactos entre los complejos del DCA fueron considerados inicialmente como 
cabalgamientos, ya que a lo largo de ellos se producen repeticiones estratigráficas (Egeler y 
Simon, 1969b; Kampschuur, 1975 y Mäkel, 1981), sin embargo, recientemente han sido 
reinterpretados en algunos sectores de las Béticas como zonas de falla extensionales 
sobrepuestas a un sistema de cabalgamientos previo, que han adelgazado severamente al DCA 
durante el Mioceno Inferior y Medio (García Dueñas et al., 1986; Galindo Zaldívar et al., 1989; 
Aldaya et al., 1991; García Dueñas y Balanyá, 1991; García Dueñas et al., 1992; Jabaloy et al., 
1993; Crespo Blanc et al., 1994; Crespo Blanc, 1995; Lonergan y Platt, 1995; González Lodeiro 
et al., 1996 y Martínez Martínez y Azañón, 1997). Esta actividad extensional dio lugar a la 
formación del Mar de Alborán Mioceno, cuyo basamento está constituido por rocas 
metamórficas del DCA y rocas volcánicas (Comas et al., 1992, García Dueñas et al., 1992, 
Comas et al., 1993; Platt et al., 1996; Platt y Soto, 1998; Soto y Platt, 1999; Comas et al., 1999). 
El adelgazamiento del DCA durante el Mioceno Inferior y Medio fué contemporáneo al 
desarrollo de cabalgamientos con transporte hacia el O en el Arco de Gibraltar (Boullin et al., 
1986; Balanyá y García Dueñas, 1987 y 1988 y García Dueñas et al., 1992). El DCA 
constituyó, durante gran parte del Neógeno, el basamento de depocentros sedimentarios 
marinos, ahora emergidos, que tuvieron continuidad formal con la cobertera sedimentaria del 
Mar de Alborán. En este trabajo se denomina "Mar de Alborán Mioceno" al área ocupada por 
estos depocentros sedimentarios junto con el Mar de Alborán actual. 
Se han descrito varios despegues extensionales mayores relacionados con el 
adelgazamiento del Dominio Cortical de Alborán. En las Béticas Centrales, se han localizado 
dos despegues extensionales mayores y diferenciado numerosas fallas lístricas asociadas: son 
ejemplos el Despegue de Turón (García Dueñas et al., 1992), con dirección de extensión N-S 
localizado dentro del Complejo Alpujárride y activo durante el Burdigaliense Superior-
Languiense (Crespo Blanc et al., 1994) y el Despegue de Filabres, (García Dueñas y Martínez 
Martínez, 1988, Galindo Zaldívar et al. 1989, García Dueñas et al. 1992, Martínez Martínez y 
Azañón, 1997) actual límite entre los complejos Alpujárride y Nevado-Filábride, con dirección 
de extensión hacia el SO, que fué activo durante el Serravalliense-Tortoniense Inferior (García 
Dueñas et al., 1992; Crespo Blanc, 1995; Johnson et al. 1997).   
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Coetáneos de los citados despegues extensionales frágiles y en niveles estructurales 
inferiores, los contactos entre unidades del Complejo Nevado-Filábride fueron dúctilmente 
modificados a lo largo de zonas de cizalla extensionales (García Dueñas et al., 1988, Galindo 
Zaldívar et al. 1989, García Dueñas et al., 1992, González Casado et al., 1995; Martínez 
Martínez y Azañón, 1997 y Martínez Martínez et al., 1999).   
En el Complejo Alpujárride también se han descrito zonas de cizalla dúctiles, 
interpretadas como extensionales. Una de ellas, localizada en el muro de las peridotitas de 
Ronda, se halla intruida por granitos sincinemáticos en el Mioceno inferior, muestra transporte 
de componente N (Muñoz, 1991; Sánchez Gómez et al., 1995). En la Unidad de Jubrique, a 
techo de las peridotitas de Ronda se ha reconocido una zona de cizalla dúctil, con transporte 
hacia el NE (coordenadas geográficas actuales) interpretada como extensional por Balanyá y 
García Dueñas (1991) y Balanyá et al. (1997) ya que a lo largo de ella parece haberse omitido 
la corteza inferior, y como una cizalla dúctil transpresiva por Tubía (1994). 
La tectónica extensional que adelgazó al Dominio Cortical de Alborán afectó también al 
contacto entre éste y las unidades infrayacentes, más externas del Arco, produciendo la 
inversión del Cabalgamiento Cortical de Gibraltar, que se halla extendido hacia el SE en las 
Béticas occidentales y hacia el NE en el Rif (García Dueñas et al., 1992). 
Asociado al adelgazamiento del DCA se han producido continuas manifestaciones 
volcánicas desde el Mioceno Inferior hasta el Messiniense. Las rocas volcánicas más antiguas, 
afloran en las Béticas occidentales, como diques toleíticos de orientación mayoritariamente 
ENE-OSO y N-S (Calvo et al., 2001) intruidos en el Complejo Maláguide y diques ácidos, con 
edades comprendidas entre 30-17 Ma (Torres Roldán, 1986, Turner et al., 1999). Durante el 
Mioceno Superior la actividad volcánica fue fundamentalmente de carácter calcoalcalino. Las 
dioritas extruidas han aportado edades radiométricas comprendidas entre 15 y 6,8 ma (Bellon et 
al., 1983; Di Battistini et al. 1987; Turner et al., 1999). 
Como se ha apuntado anteriormente una parte de los depocentros sedimentarios 
relacionados con la tectónica extensional emergieron a partir del Neógeno Superior, alcanzando 
ocasionalmente los sedimentos marinos tortonienses en las Béticas cotas superiores a los 1000 
m sobre el nivel del mar. Asociada a esta emersión se ha producido una erosión generalizada 
del DCA cuyos mantos afloran en el núcleo de relieves como el de Sierra Nevada, con altitudes 
superiores a los 3000 m. No obstante parte del Mar de Alboran ha sufrido una subsidencia 
continuada hasta la actualidad alcanzando profundidades próximas a los 1500 m bajo el nivel 
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del mar y en la Cuenca Surbalear se ha creado corteza oceánica durante el Neógeno, Comas et 
al. (1999), alcanzando profundidades de 2700 m. (Figuras 1 y 3). 
La emersión de los depocentros sedimentarios de la Cuenca de Alborán Miocena se ha 
relacionado con un evento contractivo, que ha dado lugar a la formación de anticlinales de 
amplitud kilométrica de dirección aproximada E-O o ENE-OSO (Weijermars et al., 1985, 
Aldaya et al., 1991, Comas et al., 1992; Watts et al., 1993; Martínez Martínez y Azañón, 1997; 
Comas et al., 1999). El plegamiento de la Cuenca de Alborán se ha datado mediante el estudio 
de discordancias angulares como intra-Tortoniense (Estévez et al., 1982;  Montenat et al., 1991) 
o Tortoniense Terminal (Weijermars et al., 1985).   
Figura 3 Mapa fisiográfico de las Cadenas Béticas y del Mar de Alborán donde se ilustran con recuadros 
las áreas estudiadas especialmente en este trabajo.  Además se ilustran las perfiles ESCI Alb procesados para 
estudiar la transición entre la corteza continental adelgazada del DCA en el Mar de Alborán y la corteza 
oceánica de la Cuenca Sur Balear. 
Al levantamiento reciente de las Béticas han contribuido también fallas de salto en 
dirección sinistras de direcciones NNE-SSO y NE-SO y dextras conjugadas, que en conjunto 
han producido acortamiento N-S y alargamiento E-O de las Béticas y Mar de Alborán, durante 
el Plio-Cuaternario (Bousquet y Montenat, 1974; Bousquet, 1979;  Bardaji et al., 1990). 
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Numerosos autores consideran que estas fallas han sido activas desde el Mioceno Inferior hasta 
la actualidad (Hall, 1983; Alvado, 1986;  Weijermars, 1987; Rutter et al., 1986; Keller et al., 
1995 y Scotney et al., 2000). 
El propósito de esta tesis es el de estudiar la evolución tectónica Cenozoica del DCA, en 
la rama norte del Arco de Gibraltar, haciendo especial énfasis en la geometría, cinemática y 
cronología de las estructuras formadas en este periodo de tiempo y diferenciando los episodios 
tectónicos más relevantes. Se ha prestado especial atención a las estructuras extensionales 
frágiles que afectan al DCA durante el Neógeno Inferior y Medio, las cuales incidieron en la 
formación de la Cuenca de Alborán, y a las estructuras tanto contractivas como extensionales 
responsables de la exhumación y posterior emersión del basamento septentrional de dicha 
cuenca. 
Ahora bien, la distribución geográfica de unidades y complejos del DCA muestra una 
cierta asimetría de modo que, en las Béticas Occidentales sólo afloran las unidades alpujárrides 
llamadas superiores por debajo del Complejo Maláguide; en las Béticas Centrales afloran 
adelgazadas todas las unidades alpujárrides sobre el Complejo Nevado Filábride y en las 
Béticas Orientales afloran las formaciones Permo-Triásicas y Triásicas de unidades alpujárrides 
superiores y el Complejo Maláguide sobre unidades alpujárrides inferiores o directamente sobre 
el Complejo Nevado Filábride (García Dueñas et al., 1992 y Azañón et al., 1994).  
Esta distribución de unidades es una consecuencia de omisiones causadas por los sistemas 
extensionales antes mencionados, tal como han propuesto diversos autores (García Dueñas et 
al., 1992; Vissers et al., 1995 y Martínez Martínez y Azañón, 1997). Para conocer la geometría 
y distribución de unidades del DCA resultante de la actividad de despegues y sistemas de fallas 
lístricas asociadas, se han seleccionado áreas de estudio ubicadas de Este a Oeste 
representativas de distintas posiciones estructurales del DCA respecto a las estructuras 
extensionales mencionadas.  Las zonas seleccionadas como objeto de estudio o revisión y 
variación de E a O, han sido cuatro (Figura 3), tres de ellas corresponden a sectores emergidos 
y la cuarta se situa en la transición entre el Mar de Alborán y la Cuenca Surbalear, habiéndose 
procesado e interpretado dos perfiles sísmicos de la campaña ESCI Alb representativos de la 
atenuación hacia el E del DCA adelgazado, en transición con la corteza oceánica de la Cuenca 
Surbalear (Comas et al., 1999). 
Se ha pretendido que los sectores emergidos seleccionados sean representativos de la 
estructura que muestra el DCA en las Béticas. El sector más occidental corresponde al área de 
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Álora, la cual es representativa de la estructura del DCA en las Béticas occidentales y en ella se 
pueden establecer las relaciones estructurales entre el Complejo Alpujárride y el Maláguide y 
de este basamento con los sedimentos miocenos de la Hoya de Málaga que lo cubren.   
La segunda área seleccionada (Área de Lorca) es representativa de la estructura del DCA 
en las de las Béticas nororientales y en ella afloran unidades del Complejo Alpujárride y del 
Complejo Maláguide, al igual que en el sector anterior, pero la distribución de espesores de las 
formaciones de ambos complejos es muy distinta, estándo el basamento Paleozoico tanto de las 
unidades maláguides como de las unidades alpujárrides superiores bien representado en el 
sector de Álora, sin embargo las coberteras permotriásicas de estas mismas unidades están 
mejor representadas en el sector de Lorca.  Finalmente se ha estudiado un área representativa de 
las Béticas surorientales (Área de Vera) en donde se observan las relaciones tectónicas entre los 
Complejos Nevado Filábride y Alpujárride y donde se manifiesta especialmente la tectónica 
Neógeno-Cuaternaria. 
Mediante el estudio de las áreas seleccionadas se han tratado de cubrir los siguientes 
objetivos: 
a) Diferenciación de las unidades tectónicas presentes, estableciendo sus relaciones 
geométricas y su deformación interna.  Se ha hecho énfasis en el análisis de los contactos que 
separan las unidades del DCA a fin de distinguir entre superficies de cabalgamiento y 
eventuales fallas normales de bajo ángulo (FNBA) sobrepuestas. b) Diferenciación de distintos 
tipos de superficies de referencia, por ejemplo contactos estratigráficos o zonación 
metamórfica, que pudieran ser utilizados para estudiar el régimen de las fallas que las corten.  c) 
Reconocimiento del régimen y evolución en el tiempo de fallas individuales o de zonas de 
cizalla mediante el estudio de sus rocas de falla. d) En unidades Alpujárrides cuyo 
metamorfismo no había sido determinado previamente se ha tenido por objetivo el determinar 
sus trayectorias P-T, para poder diferenciar entre la exhumación producida por mecanismos de 
deformación dúctil y la producida por la actividad de fallas normales de bajo ángulo 
posteriores. e) Cronología relativa de la actividad de las fallas que afectan al DCA y al relleno 
sedimentario donde ha sido posible, mediante la datación de sedimentos que las sellen. f) 
Agrupación de las estructuras descritas en sistemas de estructuras relacionadas.  En este sentido 
se han tratado de relacionar los despegues extensionales descritos con sus correspondientes 
sistemas de fallas asociadas y se ha estudiado la relación entre las fallas de salto en dirección de 
las Béticas Orientales y las estructuras que pudieran compensar sus desplazamientos como 
pliegues y fallas normales o inversas. 
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Las metodologías utilizadas en esta memoria, comunes en el caso de análisis de 
estructuras, han sido las siguientes: 
a) Se ha llevado a cabo la cartografía a escala 1:25.000 con énfasis estructural de las áreas 
seleccionadas.  Aunque existe cartografía previa con bastante detalle, hojas MAGNA 1:50.000 
en todas las áreas estudiadas, se ha preferido trabajar a una escala mayor. b) Se han 
diferenciado las unidades que constituyen el basamento del "Mar de Alborán Mioceno", 
correspondientes al DCA y las que forman su relleno sedimentario, así como los contactos 
tectónicos que separan a estas unidades y las discordancias, generalmente de origen tectónico, 
que separan a las distintas unidades sedimentarias presentes. c) Medida de datos de orientación 
de microestructuras frágiles y dúctiles en estaciones de medida, tanto en afloramientos del DCA 
como en el relleno sedimentario.  En estas estaciones se ha medido la orientación y sentido de 
transporte de las microestructuras observadas. d) Obtención de muestras orientadas de rocas de 
las zonas de falla, para analizar las condiciones y las características de la deformación 
producida en ellas y también muestras para determinar la zonación metamórfica de las unidades 
estudiadas. e) Localmente se ha tenido acceso a sondeos comerciales, en los cuales se ha 
estudiado su litología y diferenciado las unidades sedimentarias a las que cortan obteniendo 
mapas de isopacas del relleno sedimentario. f) En zonas de especial relevancia se han realizado 
estudios de detalle, sobre fotografías, de la geometría y orden cronológico de las estructuras 
presentes, prestando especial interés a la evolución en el tiempo de los distintos tipos de roca de 
falla y a la relación temporal relativa entre las estructuras diferenciadas. g) En las áreas de las 
Béticas Orientales donde el metamorfismo de unidades del Complejo Alpujárride ha sido 
menos estudiado se han seleccionado algunas muestras para realizar un estudio de las 
trayectorias P-T sufridas. Se han seleccionado dos tipos de muestras, el primer tipo ha 
consistido en rocas de bajo grado en las que para conocer sus condiciones P-T se ha utilizado 
un geotermobarómetro basado en el equilibrio entre pares de mica-clorita. El segundo tipo de 
muestras estudiadas corresponden a venas de cuarzo con asociaciones minerales de alta 
presión/baja temperatura, donde se han determinado las condiciones P-T con paragénesis 
Carfolita+Pirofilita+Clorita. h) Para tener una mejor idea de la estructura cortical del Mar de 
Alborán y su transición a la Cuenca Sur Balear, se han procesado dos perfiles sísmicos 
profundos de la campaña ESCI-Alb. La metodología utilizada para procesar estos perfiles ha 
sido descrita en el capítulo dedicado al estudio de la transición entre las cuencas de Alborán y 
Surbalear (Anexo parámetros de adquisición y procesado de los perfiles ESCI Alb2b y 2c). 
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2 COMPLEJOS METAMÓRFICOS DEL DOMINIO CORTICAL 
DE ALBORÁN 
2.1 RASGOS PETROLÓGICOS Y ESTRUCTURALES DEL COMPLEJO NEVADO-
FILÁBRIDE 
El Complejo Nevado-Filábride ocupa la posición estructural más baja del Dominio 
Cortical de Alborán.  Aflora en áreas de las Béticas centrales y orientales, ilustradas en la 
Figura 2.  La sección más completa de este complejo se encuentra en la Sierra de los Filabres, 
donde afloran las tres unidades superpuestas que lo forman (Figura 4). Estas unidades son en 
orden ascendente: las unidades de Veleta, Calar Alto y Bédar-Macael, diferenciadas por García 
Dueñas et al. (1988a y 1988b); Soto (1991), Martínez-Martínez y Azañón (1997) y Martínez 
Martínez et al. (1998). 
Figura 4 Columnas tectonoestratigráficas del Complejo Nevado-Filábride debajo de la superficie de 
despegue de Filabres, a la base del Complejo Alpujárride.  Figura tomada de Martínez Martínez y Azañón 
(1997). 
Las secuencias litoestratigráficas de estas unidades consisten en una sucesión de esquistos 
grafitosos y cuarcitas de posible edad pre-Pérmica (Lafuste y Pavillon, 1976); una secuencia de 
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carbonatada de edad Triásica a Cretacea (Tendero et al., 1993).  Incluidos en estas unidades hay 
intrusiones de ortogneises pérmicos y de metabasitas Jurásicas. 
La foliación principal (S2) asociada a pliegues isoclinales y subparalela al bandeado 
litológico se formó bajo condiciones de esquistos verdes en las dos unidades inferiores y bajo 
facies de anfibolitas en la Unidad de Bédar-Macael (Martínez Martínez, 1986a; Platt y 
Behrmann, 1986; García Dueñas et al., 1988a, b; De Jong, 1991, 1992 y 1993 y de Jong et al., 
1992). En la Unidad de Bédar-Macael se conservan paragénesis relictas de alta presión con 
glaucofana en esquistos azules y onfacita + granate en eclogitas (Mortem et al., 1987; Gómez-
Pugnaire y Soler, 1987 y Bakker et al., 1989). Según Mortem et al. (1987) el crecimiento 
mimético de las eclogitas sugiere que se formaron en un episodio precinemático; la foliación S1 
se conserva en las charnelas de pliegues S2 y en algunos porfidoblastos.  
Los contactos entre las unidades de este complejo son zonas de cizalla dúctiles de 
centenares de metros de espesor, de geometría neutra (García-Dueñas et al., 1988 a, b; De Jong, 
1992a; Jabaloy et al., 1993 y Martínez Martínez y Azañón, 1997), dónde se desarrolla una 
foliació milonítica (Sm) con lineación de estiramiento asociada, de orientación variable (Platt et 
al., 1984; García Dueñas et al., 1988a, b; de Jong, 1992; Jabaloy et al., 1993; Martínez Martínez 
y Azañón, 1997 y Alvarez, 1987).  Esta foliación milonítica de origen incierto, ya que ha sido 
interpretada como formada por cabalgamientos (Martínez Martínez, 1986a, b; García-Dueñas et 
al., 1988a, b) y como una zona de cizalla extensional que ha evolucionado desde condiciones 
dúctiles a frágiles (Galindo Zaldívar et al., 1989; Jabaloy et al., 1993; González Casado, 1995 y 
Vissers et al., 1995), ha sido datada por Monie et al. (1991) en 16-17 Ma (Burdigaliense 
Superior-Languiense), aunque según Martínez Martínez y Azañón (1997) esta edad podría 
indicar una apertura más reciente del sistema isotópico.Las foliaciones S2 y S3 están afectadas 
por pliegues métricos y hectométricos de vergencia S-SE, con un clivaje de crenulación 
asociado, S4 que está presente en toda la pila Nevado-Filábride (Vissers, 1981; Behrmann, 
1982; Martínez-Martínez, 1986a; Soto, 1993 y Martínez Martínez y Azañón, 1997).   
El final del evento de alta presión ha sido datado mediante 40Ar/39Ar sobre anfíbol 
barroisítico, mineral formado por la transformación de glaucofana (Nijhuis, 1964),  en 48 Ma 
(Monié et al., 1991).  Esta primera fase de metamorfismo se ha relacionado con colisión 
continental durante el Cretaceo-Paleoceno (De Jong, 1991).  Las edades 40Ar/39Ar de cierre del 
sistema isotópico en micas de la foliación principal, de la Unidad de Bédar-Macael, 
interpretadas como el paso por debajo de los 500ºC, después de la formación de la foliación 
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principal es de 30 Ma (De Jong et al., 1992).  Edades más recientes obtenidas por estos mismos 
autores, de 17-19, 13-15 y 8-10 Ma han sido interpretadas como eventos térmicos relacionados 
con el rifting mioceno del Mar de Alborán, que han reabierto el sistema isotópico. 
El Complejo Nevado-Filabride, recubierto por el Complejo Alpujárride, alcanzó 
temperaturas superficiales hace 12 Ma en los afloramientos más orientales de la Sierra de 
Filabres y hace 8 Ma en Sierra Nevada occidental reflejando el desplazamiento hacia el 
Suroeste del bloque de techo del Despegue de Filabres, según datos de Fission Track de 
Johnson et al. (1997).  En las Béticas Nororientales anfíboles azules de alta presión, atribuidos 
al Complejo Nevado-Filábride se depositaron a partir del Languiense (Lonergan y 
Mangerajetzky, 1994). En las Béticas orientales, la edad de entrada de cantos del Complejo 
Nevado Filábride en los sedimentos es Serravalliense Superior-Tortoniense Inferior (Völk, 
1967; Barragán, 1997). 
2.2 RASGOS PETROLÓGICOS Y ESTRUCTURALES DEL COMPLEJO 
ALPUJÁRRIDE 
El término Alpujárrides (van Bemmelen, 1927) y Mantos Alpujárrides (Westerveld, 
1929) se utilizó para designar un conjunto de tres mantos, que afloran al Norte y al Sur de 
Sierra Nevada, con características litológicas comunes.  Posteriormente, Egeler y Simon (1969) 
propusieron el término Complejo Alpujárride, para agrupar a las distintas unidades alpujárrides.  
A partir de Simon et al. (1976) se comienzan a proponer subdivisiones en unidades alpujárrides 
tipo.  Estos autores distinguieron un "conjunto alpujárride inferior" y un "conjunto alpujárride 
superior", basándose en las diferencias litoestratigráficas de las series permotriásicas.   
Aldaya et al. (1982) proponen la primera división en unidades del Complejo Alpujárride, 
para el tercio central de las Béticas, en la que se consideran las características metamórficas, 
estratigráficas y la posición estructural dentro de la pila de unidades alpujárrides.  Siguiendo los 
mismos criterios de división, pero incluyendo las unidades presentes en las Béticas 
Occidentales, Tubía et al. (1992) establecen una división en tres grupos de unidades: 
Alpujárrides Inferiores, Intermedios y Superiores. Los Alpujárrides Inferiores mostraban un 
metamorfismo de bajo grado, los Alpujárrides Intermedios presentan condiciones metamórficas 
de grado medio o alto en todos sus tramos litoestratigráficos y los Alpujárrides Superiores se 
caracterizan por presentar las peridotitas de Ronda a su base y por presentar metamorfismo de 
grado muy alto en la base de la sucesión metapelítica.   
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A raiz del descubrimiento de asociaciones minerales relictas, características de 
metamorfismo bajo facies de esquistos azules, en los tramos Permo-Triásicos de algunas de las 
Unidades Alpujárrides (Goffé et al., 1989) se ha propuesto una división de las unidades 
alpujárrides en función del grado metamórfico alcanzado por dichos tramos durante este 
episodio metamórfico de alta presión y baja temperatura.  Siguiendo esta proposición junto con 
criterios litoestratigráficos y la posición estructural de las unidades en el seno de la pila 
alpujárride, se han diferenciado cuatro tipos de unidades alpujárrides, (Azañón, 1994; Azañón 
et al., 1994; Azañón et al., 1997 y Balanyá et al., 1998).  Estas son de arriba abajo: unidades A 
o Salobreña/Adra, B o Herradura, C o Escalate y D o Lújar-Gádor (Figura 5).  El grado 
metamórfico en las pelitas permotriásicas de estas unidades durante el episodio de alta presión 
varía entre los 340º C y <7 kb de la Unidad de Lujar y los 570ºC y 11 kb en la Unidad de 
Herradura (Figura 5).   
Figura 5 Secuencias litológicas y zonación metamórfica de las Unidades Alpujárrides aflorantes en las 
Béticas centrales y orientales, con su posición en la pila Alpujárride y las paragénesis minerales utilizadas para 
su distinción.  Figura modificada de Balanyá et al. (1998). 
Una unidad tipo alpujárride está constituida en orden ascendente por una formación de 
esquistos de grano fino y cuarcitas de colores claros a los que se ha atribuido una edad Permo-
Triásica  y por una formación carbonatada, datada como Triásico medio y superior (Kozur et 
al., 1974 y Kozur et al., 1985).  A la base de las unidades de posición más alta afloran esquistos 
grafitosos de probable edad paleozoica sobre una sucesión de gneises.  La unidad de tipo A, 
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base y representa una sección de corteza continental con su manto litosférico correspondiente 
muy adelgazada según Balanyá et al. (1997).  
Las pelitas del Complejo Alpujárride se caracterizan por mostrar una foliación principal 
de aplastamiento, Sp muy penetrativa, formada bajo condiciones de descompresión y asociada a 
pliegues isoclinares, F2, paralela a los límites litológicos (Balanyá et al., 1993 y 1997; Azañón 
et al., 1997 y Argles et al., 1999). En las charnelas de los plieges F2 y en porfiroblastos se 
conserva una foliación previa S1 que se ha asociado al evento metamórfico de bajo gradiente.  
Durante este evento se produjo metamorfismo en facies de esquistos azules en las pelitas 
permotriásicas de algunas de las unidades alpujárrides, caracterizadas por paragénesis minerales 
con carfolita (Goffe et al., 1989, Azañón, 1994 y Azañón et al., 1997).   
En los términos basales de las unidades más altas, de tipo A y B el metamorfismo se 
desarrolló bajo facies eclogíticas (Tubía y Gil Ibarguchi, 1991 y Balanyá et al., 1993). Este 
primer evento metamórfico y en general el metamorfismo que afecta al Complejo Alpujárride 
se ha relacionado con la superposición del Complejo Maláguide sobre el Alpujárride, en el 
estadio más temprano, registrado, de evolución del DCA, entre el Cretaceo Superior y el 
Oligoceno basal, dependiendo de los autores (Lonergan, 1991; Azañón et al., 1997; Balanyá et 
al., 1997; Sánchez Gómez, 1997; Platt et al., 1998 y Azañón y Crespo Blanc, 2000). 
Ambas foliaciones están afectadas por un clivaje de crenulación, S3 localmente 
penetrativo asociado a pliegues recumbentes con vergencia hacia el N (Tubía et al., 1992; 
Simancas y Campos, 1993; Azañón et al., 1997, Balanyá et al., 1997 y Balanyá et al., 1998).  
Estos pliegues producen inversiones en la zonación metamórfica (Azañón et al., 1996; Azañón 
y Alonso Chavez, 1996; Azañón et al., 1997 y Balanyá et al., 1997) y se han relacionado con el 
episodio responsable de la superposición de unidades alpujárrides más metamórficas sobre otras 
de menor grado (Simancas y Campos, 1993), de la superposición del Complejo Alpujárride 
sobre el Nevado-Filábride y del emplazamiento intracortical de las peridotitas de Ronda.   
Este evento contractivo ha sido descrito por numerosos autores, tanto en las Béticas 
orientales como en las occidentales (Egeler y Simon, 1969; Aldaya et al., 1979; Platt y 
Behrmann, 1986; Alvarez, 1987; Campos y Simancas, 1989; Frizon de Lamotte et al., 1991; 
Balanyá y García Dueñas, 1991; DeJong, 1991; Tubía y Gil Ibarguchi, 1991; Tubía et al., 1992; 
García Casco y Torres Roldán, 1996; Azañón et al., 1996; Azañón et al., 1997; Balanyá et al., 
1997; Martínez Martínez y Azañón, 1997; Sánchez Gómez, 1997; Sosson et al., 1998 y Azañón 
y Crespo Blanc, 2000). En la Unidad de Jubrique (tipo A) prácticamente no se observan 
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estructuras relacionadas con el evento D3, ya que según Sánchez Gómez (1997) debió de ejercer 
como bloque de thecho durante este episodio. Esta unidad junto con las peridotitas de Ronda y 
el Complejo Maláguide representan una porción de litosfera continental engrosada durante la 
subducción del Complejo Alpujárride bajo el Maláguide que sufrió un importante proceso de 
adelgazamiento cortical durante y con posterioridad a la formación de su foliación principal.  
Este adelgazamiento fue registrado en la U. de Jubrique como un adelgazamiento coaxial 
durante la formación de la foliación principal, que evolucionó aún bajo condiciones de 
ductilidad a una deformación no coaxial sobrepuesta a la foliación principal (Balanyá et al., 
1993 y 1997; Tubía et al., 1993 y Argles et al., 1999).  El adelgazamiento de la Unidad de 
Jubrique estuvo acompañado de velocidades de enfriamiento de más de 100 ºC/Ma desde 500ºC 
hasta menos de 100 ºC durante el intervalo entre 19 y 17-18 Ma (Monié et al., 1991, 1994; 
Johnson, 1993; Morillon et al., 1996; Zeck, 1996; Sosson et al., 1998; Argles et al., 1999 y 
Sánchez Rodríguez y Gebauer, 2000). Dataciones radiométricas sobre zircones de muestras del 
basamento del Complejo Alpujárride han aportado edades de metamorfismo paleozóicas, 
indicando que el metamorfismo alpino está en algunos casos sobrepuesto a rocas 
metamórfizadas en el Paleozóico  (Montel y Kornprobst, 1995;  Acosta, 1997;   Sánchez 
Rodríguez, 1998; Zeck y Whitehouse, 1999 y Sánchez Rodríguez y Gebauer, 2000).  
La Formación de las Millanas (Bourgois, 1972b) o Formación Viñuela (Martín-Algarra, 
1987) y la Formación Sidi Abdeslam en el Rif (Feinberg et al., 1990), constituida por margas, 
areniscas y conglomerados incluyen los primeros cantos metamórficos y de peridotitas 
procedentes de la exhumación del Complejo Alpujárride.  Se depositó discordantemente sobre 
los complejos Maláguide y Alpujárride, llegando a sellar el contacto entre ambos, durante el 
Burdigaliense inferior (Aguado et al., 1990, Durand Delga et al., 1993 y Martín Algarra et al., 
2000).  Según la escala cronoestratigráfica de Berggren et al. (1995) el depósito de estos 
sedimentos se produjo entre 20,5-20,6 y 18.3 Ma.  Cantos de rocas volcánicas incluidos en 
sedimentos de esta formación en las Béticas Orientales han sido datados en 21 Ma (Scotney et 
al., 2000). 
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2.3 RASGOS PETROLÓGICOS Y ESTRUCTURALES DEL COMPLEJO 
MALÁGUIDE 
El Complejo Maláguide definido por Blumenthal (1927) y denominado Complejo 
Ghomáride en el Rif (Kornprobst y Durand Delga, 1985 y Chalouan, 1986), ocupa la posición 
más alta de los complejos del DCA recubriendo completamente a los complejos anteriores.   
El basamento de este complejo registra metamorfismo de grado bajo, atribuido a la 
Orogenia Hercínica (Chalouan, 1986; Chalouan y Michard, 1990 y Balanyá, 1991); en cambio 
la cobertera mesozóica y terciaria no ha sufrido metamorfismo, a lo sumo condiciones de 
anquimetamorfismo bajo en las unidades más bajas (Lonergan, 1991; Nieto et al., 1994 y 
Lonergan y Platt, 1995). Dataciones mediante fission track sobre zircones indican que que gran 
parte del Complejo Maláguide nunca ha sobrepasado los 200ºC y que se enfrió debajo de 120º 
en el Mioceno inferior (Johnson, 1997).   
En esta tesis se han diferenciado dos grupos de unidades maláguides en función de su 
posición estructural y del metamorfismo alcanzado por sus respectivas sucesiones Permo-
Triásicas.  Las unidades de posición inferior, que sólo afloran en las Béticas orientales, se han 
denominado Unidades Maláguides Inferiores y se caracterizan por haber sufrido metamorfismo 
alpino de grado muy bajo (anquizona) y por no mostrar formaciones pre-Pérmicas ni post-
Triásicos.   
Las unidades de posición superior se han denominado Unidades Maláguides Superiores y 
se caracterizan porque sus sucesiones Permo-Triásicas sólo han sufrido diagénesis, tienen un 
zócalo Paleozóico que ha sufrido metamorfismo de grado muy bajo durante la Orogenia 
Varísca (Chalouan, 1986; Chalouan y Michard, 1990 y Balanyá, 1991) y además están cubiertas 
por una cobertera post-Triásica que incluye términos desde el Jurásico hasta el Oligoceno 
(Paquet, 1969; 1970 y 1974;  Lonergan, 1991 y 1993;  Martín Martín 1996 y Martín Martín et 
al., 1997b). 
2.3.1 UNIDADES MALÁGUIDES INFERIORES 
En el grupo de Unidades Maláguides Inferiores, sólo aflorantes en las Béticas 
nororientales, se pueden diferenciar dos unidades mayores, en la inferior (Unidad de Aledo) se 
han incluido las Unidades Intermedia de Paquet (1969) y de Lonergan (1991) definida en Sierra 
Espuña y a la Unidad de Castillarejo de Kampschuur et al. (1972) descrita en Sierra de la Tercia 
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y que en este trabajo se ha seguido denominando Unidad Intermedia (la localización geográfica 
de estas sierras ha sido ilustrada en la Figura 27 correspondiente al Capítulo 4).   
La Unidad de Aledo esta compuesta por dos formaciones, una cuarzo-pelítica constituida 
por una sucesión de cuarcitas blancas, verdosas y rojizas alternantes con filitas violaceas y  una 
formación de rocas carbonáticas constituida por dolomías grises y negras.  Esta unidad ha 
sufrido condiciones metamórficas de anquizona superior-epizona, según estudios de 
cristalinidad de la illita (Lonergan, 1991; Nieto et al., 1994 y datos metamórficos propios 
presentados en el capítulo de metamorfismo de esta unidad en el sector de Lorca). 
Como imbricaciones superiores de las Unidades Maláguides Inferiores he incluido las 
unidades de Morrón Largo, Arcón y Peña Rubia de Kampschuur et al. (1972), aflorantes en 
Sierra Espuña, Sierra de la Tercia y Sierra de las Estancias respectivamente.  Están compuestas 
por varias imbricaciones (Kampschuur et al., 1972) constituidas como en el caso anterior por 
dos formaciones, una cuarzo-pelítica de edad Permo-Triásica formada por  cuarcitas rojizas, 
amarillentas y violaceas, pizarras rojas, microconglomerados de tonos violaceos y algunos 
niveles de yesos.  Sobre la formación cuarzo-pelítica hay una de rocas carbonáticas de edad 
Triásica, formada de muro a techo por calcofilitas amarillentas, dolomías negras masivas, 
calcofilitas y yesos, dolomías y calizas tableadas.  En este trabajo se ha utilizado la 
denominación de Unidad de Morrón Largo para hacer referencia a estas imbricaciones.  Esta 
unidad ha alcanzado condiciones metamórficas de anquizona inferior (Lonergan, 1991; Nieto et 
al.,1994 y Lonergan y Platt, 1995). 
2.3.2 UNIDADES MALÁGUIDES SUPERIORES 
El zócalo paleozoico de las Unidades Maláguides Superiores, denominado Formación 
Piar, por Soedonio (1971) y Roep (1972) y Grupo Piar por Martín Algarra (1987), incluye una 
serie de formaciones estratigráficas identificadas por autores diversos, representadas junto con 
las formaciones Permo-Triásicas en la Figura 6.   
• Formación Morales (Mon, 1971). 
La Formación Morales está constituida por pizarras, grauvacas y conglomerados 
cuarzosos y muestra tonos pardos, olivaceos y localmente rojizos.  El nivel de conglomerados 
más potente constituye un buen nivel guía.  En la parte superior de esta formación se han 
identificado graptolites (Agard et al., 1958 y Soedonio, 1971), conodontos (Van den Boogard, 
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1965) y tintínidos (Hermes,1966) característicos del Silúrico.  Según diversos autores, la 
Formación Morales incluye a su base unos esquistos grafitosos moteados con biotita que pasan 
gradualmente a esquistos con granate del Complejo Alpujárride, estableciendo de este modo 
una continuidad formal entre ambos complejos, (Chamón et al., 1978; Piles et al., 1978; Torres 
Roldán, 1979a; Fernández-Fernández et al., 1992; Tubía et al., 1993).  Sin embargo, en este 
trabajo, los esquistos moteados con biotita han sido incluidos en el Complejo Alpujárride, 
habiendo identificado en todos los casos contactos de falla frágiles que separan los esquistos 
moteados de las pizarras y grauvacas propias de la Formación Morales. 
• Formación Sancti Petri (Michelau, 1942) o Calizas Alabeadas (Orueta, 1917). 
Esta formación está constituida fundamentalmente por areniscas y pizarras calcareas y 
localmente calizas de tonos verdosos o grises.  En general se acepta una edad desde Devónico 
hasta Carbonífero inferior (Soedonio, 1971; Geel, 1973 y Herbig, 1983) 
Estas dos formaciones se caracterizan por presentar un clivaje de crenulación con 
características de "slaty cleavage" (S1) subparalelo a la estratificación, asociado a pliegues 
isoclinares o apretados.  En el caso de los conglomerados de la F. Morales, la S1 tiene asociada 
una lineación de estiramiento de orientación NO-SE, en el sector de Álora estudiado en esta 
tesis, y los cantos muestran un aplastamiento con una relación Y/Z cercano a 2 (Balanyá, 1991) 
y colas de presión asimétricas.  Localmente esta pizarrosidad es traspuesta por un clivaje de 
crenulación espaciado S2 asociado a pliegues asimétricos con un ángulo entre flancos próximo a 
50º (Balanyá, 1991).  Esta deformación a sido atribuida por Chalouan y Michard (1990) a la 
orogenia Eobarísca de edad Faemeniense. 
• Formaciónes Almogía (Mon, 1971) y Falcoña (Herbig, 1983) 
La Formación Almogía se situa discordantemente sobre las formaciones anteriores.  Está 
formada por un paquete de silexitas a su base, considerada como una formación independiente 
"F. Falcoña" por Herbig (1983), y por una sucesión de grauvacas, conglomerados y pizarras 
sedimentarias de tonos marrones y verdosos.  La Fm. Falcoña ha sido datada como del 
Carbonífero inferior (Herbig, 1983 y 1984). 
• Conglomerado de Marbella (Blumenthal, 1949) 
El Conglomerado de Marbella constituye una sucesión sedimentaria discordante sobre la 
formación anterior, constituida por conglomerados poligénicos con abundantes bloques de 
origen carbonatado, procedente de las formaciones anteriores o incluso con cantos de gneises.  
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Ha sido datado como Carbonífero superior por Herbig y Mamet (1983 y 1985) y por Herbig 
(1984). 
Tanto la Fm. Almogía como el Conglomerado de Marbella no están afectados por las 
estructuras asociadas a los clivajes S1 y S2 presentes en las formaciones Silúrico-Devónicas.  
Sin embargo las sucesiones carboníferas del Complejo Maláguide están afectadas por pliegues 
de plano axial vertical (F3) según Chalouan y Michard (1990).  
Figura 6 Columna litoestratigráfica de las rocas paleozoicas y permotriásicas del Complejo Maláguide.  
Figura tomada de Martín Algarra (1987). 
• Formaciones Permo-Triásicas del Complejo Maláguide 
Los sedimentos de edad Permo-Triásica del Complejo Maláguide fueron agrupados en la 
Formación Saladilla (Figura 6), constituida, en orden ascendente, por conglomerados, lutitas y 
arenicas rojas, yesos y dolomías (Soedonio, 1971; Roep, 1972; Geel, 1973, Herbig, 1983 y 
Martín Algarra, 1987), mostrando características litoestratigráficas equivalentes en los sectores 
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dos formaciones, una detrítica con alguna intercalación calcárea de edad Permo-Triásica y una 
calcárea con intercalaciones detríticas, de edad Triásica (Mäkel y Roondel, 1979 y Mäkel, 
1981).  La formación detrítica está formada por conglomerados, areniscas y lutitas de color rojo 
o púrpura junto con un miembro dolomítico intercalado, alcanzando una potencia de 475 m 
según Mäkel y Rodeel (1979).  La Formación Carbonática, constituida fundamentalmente por 
dolomías junto con yesos y margas tiene en Sierra Espuña una potencia aproximada de 250m y 
su base ha sido datada como Carniense. 
Se observa una distribución asimétrica de las unidades del Complejo Maláguide a lo largo 
de las Béticas, de forma que las Unidades Maláguides inferiores sólo afloran en las Béticas 
Orientales en Sierra de las Estancias oriental, Sierra de la Tercia y Sierra Espuña y las Unidades 
Maláguides superiores muestran un mayor desarrollo en las Béticas occidentales, en el área de 
Málaga. 
2.3.3 COBERTERA SEDIMENTARIA POST-TRIÁSICA DEL COMPLEJO MALÁGUIDE Y DEL 
DOMINIO CORTICAL DE ALBORÁN 
Esta cobertera se encuentra bien representada en Sierra Espuña (Béticas Orientales), 
donde se ha establecido una secuencia tipo (Paquet, 1969; 1970 y 1974;  Lonergan, 1991 y 
1993;  Martín Martín 1996 y Martín Martín et al., 1997b). Se trata de una sucesión de 
sedimentos con edades comprendidas desde el Jurásico hasta enlazar con la sedimentación 
Neógena coetánea a la formación y evolución del Mar de Alborán, con interrupciones 
sedimentarias mayores en el Paleógeno (Azema, 1960 y 1961; Smit, 1979; Martín Algarra, 
1987; Martín Martín, 1986 y Martín Martín et al., 1998) y durante el Oligoceno Inferior (Martín 
Martín, 1996 y Martín Martín et al., 1997). En esta memoria se ha utilizado la división en 
unidades sedimentarias propuesta por Martín Martín (1996) en Sierra Espuña (Figura 125). 
Tras la subducción del Complejo Alpujárride bajo el Maláguide la cobertera sedimentaria 
del último se encontraría su vez sobre el Complejo Alpujárride y por tanto además de ser la 
cobertera del Complejo Maláguide pueden ser considerados como la cobertera terciaria del 
Dominio Cortical de Alborán.   Por esta razón los eventos tectónicos que han afectado al DCA 
durante el terciario se han podido reflejar en la evolución sedimentaria de dicha cobertera.  Por 
ejemplo, ha quedado registrada la edad de erosión de los complejos del DCA exhumados. Esta 
cobertera sedimentaria transsgrede durante el Oligoceno-Mioceno Inferior sobre unidades cada 
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vez más profundas del DCA a la vez que incluyen cantos de rocas progresivamente más 
metamórficas (Lonergan y Mangerajetzky, 1994 y Lonergan y Jonson, 1998). 
Las formaciones más antiguas que registran la erosión del DCA son las de Ciudad 
Granada-Fnidec (Martín Algarra et al., 2000) y/o la Formación Bosque en Sierra Espuña 
(Lonergan, 1991 y Martín Martín, 1996) que se encuentra exclusivamente sobre el Complejo 
Maláguide y está constituida por conglomerados y areniscas procedentes de la exhumación del 
Complejo Maláguide durante el Oligoceno terminal-Aquitaniense.   
Según autores previos los primeros sedimentos que corresponderían al DCA son aquellos 
que se encuentran sobre el Complejo Alpujárride o que sellan el contacto entre éste y el 
Maláguide y que corresponden a la Formación de las Millanas (Bourgois, 1972b) o Formación 
Viñuela (Martín-Algarra, 1987) y la Formación Sidi Abdeslam en el Rif (Feinberg et al., 1990), 
constituida por margas, areniscas y conglomerados.  Incluye los primeros cantos metamórficos 
y de peridotitas procedentes de la exhumación del Complejo Alpujárride.  Se depositó 
discordantemente sobre los complejos Maláguide y Alpujárride, llegando a sellar el contacto 
entre ambos, durante el Burdigaliense inferior (Aguado et al., 1990, Durand Delga et al., 1993 y 
Martín Algarra et al., 2000).  Según la escala cronoestratigráfica de Berggren et al. (1995) el 
depósito de estos sedimentos se produjo entre 20,5-20,6 y 18.3 Ma. 
Sobre las formaciones sedimentarias anteriores o directamente sobre el basamento 
alpujárride o maláguide se depositó durante el Burdigaliense superior la formación de "Arcillas 
con bloques" de Bourgois et al. (1977), "Numidoide" de Olivier (1984) o el Complejo de 
Alozaina de Balanyá y García Dueñas (1986).  Este Complejo está formado por una matriz 
arcillosa que incluye bloques y klippes sedimentarios  de edad Mesozoica y Cenozoica 
procedentes de unidades predorsalianas principalmente. Según Bourgois (1977) estos 
sedimentos se emplazaron de S a N, procendentes de los Flyschs Rifeños durante una etapa 
geodinámica mayor que denominó “hispanización de los Flyschs Rifeños”. Sin embargo, 
Balanyá y García Dueñas (1986) proponen que los klippes sedimentarios se emplazaron 
gravitacionalmente en la Cuenca de retroarco de Alborán prodedentes del retrocabalgamiento 
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3 EL DOMINIO CORTICAL DE ALBORÁN (DCA) EN EL 
ÁREA DE ÁLORA 
El sector de Álora (Figura 7) comprende una parte de la Hoya de Málaga y los 
relieves adyacentes a ella, formados por la Sierra de Cártama y el antiforme de Santi 
Petri (Michelau, 1942).  La Hoya de Málaga coincide con un depocentro sedimentario 
anexo a la Cuenca de Alborán Miocena, con la cual tuvo una continuidad formal 
durante todo el periodo de depósito bajo condiciones marinas. Su relleno sedimentario 
es correlacionable con las unidades sedimentarias descritas en el Mar de Alborán 
(López Garrido y Sanz de Galdeano, 1999; Rodríguez Fernández et al., 1999).   
Figura 7 Mapa situación geológica del sector de Álora.  El recuadro indica el área 
seleccionada para su estudio en la presente tesis. 
El basamento de la cuenca aflora actualmente en las cotas más altas del área, en la 
Sierra de Cártama y en el antiforme de Santi Petri.  La Sierra de Cártama muestra una 
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bajo una delgada lámina de peridotitas serpentinizadas y gneises de la Un. de Jubrique 
(Mon, 1969 y 1971; Chamón et al., 1978; Tubía, 1985 y Tubía et al, 1997). El antiforme 
de Santi Petri muestra una geometría antiformal, de eje N-S, cuyo núcleo es una ventana 
tectónica donde aflora la Un. de Jubrique bajo materiales paleozoicos del Complejo 
Maláguide (Mon, 1969 y 1971; Chamón et al., 1978).   
Ambos antiformes muestran condiciones ideales para estudiar las relaciones 
estructurales entre el Complejo Alpujárride y el Maláguide así como las relaciones entre 
estos complejos y los sedimentos de la Hoya de Málaga, que los cubren. 
3.1 LITOESTRATIGRAFÍA DEL DCA EN EL ÁREA DE ÁLORA 
Tal como se discutirá en el epígrafe 3.4, los contactos actuales entre las unidades 
pertenecientes al basamento del DCA que afloran en este área son fallas normales de 
alto o bajo ángulo que provocan omisiones litoestratigráficas más o menos importantes 
(Figura 9).  Por esto el espesor estimado para las diferentes formaciones descritas a 
continuación es siempre el valor máximo para este sector, sin embargo lateralmente 
estas formaciones pueden mostrar potencias menores o no aflorar, al haber sido 
omitidas por la tectónica extensional.   
3.1.1 EL COMPLEJO ALPUJÁRRIDE EN EL ÁREA DE ÁLORA 
En este área afloran dos unidades pertenecientes al Complejo Alpujárride, la de 
posición inferior corresponde a la Unidad de Ojén o de tipo B según la división 
propuesta por Azañón et al. (1994) y Balanyá et al. (1998).  La unidad superior, incluye 
a una lámina de peridotitas a su base y presenta los rasgos típicos de la Un. de Jubrique, 
o de tipo A según Azañón et al. (1994) y Balanyá et al. (1998).  En este trabajo no se 
han realizado nuevas aportaciones a la litoestratigrafía o evolución metamórfica de estas 
unidades, si no que se ha pretendido estudiar su estructura, régimen y evolución de los 
contactos entre ellas.  En este sentido, en la Un. de Jubrique que aflora en el antiforme 
de Santi Petri se han diferenciado las distintas zonas metamórficas presentes, que ha 
sido utilizadas como superficies de referencia para estudiar deformaciones posteriores a 
la formación de la foliación principal, que es paralela a los contactos litológicos y a la 
zonación metamórfica (Balanyá et al., 1993). 
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Unidad de Ojén en Álora 
Ha sido estudiada por Mollat (1968), Westerhof (1975), Salobreña (1977), Tubía 
(1985), Tubía y Gil Ibarguchi (1991), Sánchez Gómez (1997) y Tubía et al. (1997) en 
áreas de las Béticas más occidentales que el sector de Álora, y aflora en el borde Sur del 
sector estudiado, formando gran parte del anticlinal de Cártama.  Está compuesta por 
dos formaciones, la inferior incluye gneises, anfibolitas y cuarcitas, metamorfizadas 
bajo facies de anfibolitas, con asociaciones minerales de sillimanita, feldespato 
potásico, biotita, cordierita, cuarzo, grafito, turmalina, andalucita y minerales opacos 
(Chamón Cobos et al., 1978; Argles et al., 1999). La formación superior de la U. de 
Ojén está constituida por mármoles.  La formación de gneises, cuarcitas y anfibolitas, a 
la cual se le ha atribuido una edad Paleozoica, alcanza una potencia de 
aproximadamente 1 km (corte E-E´en la Figura 10). La formación de mármoles, de edad 
Triásica, muestra en esta área un espesor muy variable desde un máximo de 250 m en el 
borde Sur de la Sierra de Cártama hasta una potencia del orden de la decena de metros 
en el borde N de ésta. 
Figura 8 A) Talud formado por serpentinitas brechificadas en el cierre perianticlinal E del 
Anticlinal de Cártama.  Notar porfiroclastos de serpentinita de color verde oscuro inmersos en matriz 
constituida por harinas de falla y brechas cementadas de tonos más claros.  Altura máxima del talud 
aproximadamente 6 m.  B) Muestra de brecha cementada obtenida del talud anterior, en el recuadro 
blanco.  Los porfiroclastos incluidos en la brecha son de serpentina y algunos de mármol.  La parte 
superior de la muestra, de color blanco está formada por fibras de calcita formada en la zona de falla, 
que muestran una orientación N-S. 
Peridotitas de Álora 
En el área de Álora, peridotitas en continuidad regional con las de Ronda afloran 
en dos sectores; en el primero de ellos, más meridional, (Sierra de Cártama) las 
peridotitas se encuentran como jirones de serpentinitas descansando sobre mármoles 
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triásicos de la Unidad de Ojén.  El afloramiento meridional más importante se encuentra 
en el cierre perianticlinal oriental del anticlinal de Cártama donde las serpentinitas 
alcanzan una potencia de 200 m (ver mapa geológico del área de Álora en el Anexo de 
Mapas II y cortes geológicos E-E´y D-D´, Figura 10). A lo largo del flanco norte de este 
anticlinal hay varios afloramientos de serpentinitas con potencias de orden métrico.   
Figura 9 Columna litoestratigráfica de las Unidades del DCA y del relleno sedimentario 
diferenciadas en el área de Álora, junto con la zonación metamórfica y espesores aproximados que 
muestran. Abreviaturas minerales: bio, biotita; st, estaurolita; grt, granate; sill, sillimanita; Kfs, 
feldespato potásico y ky, distena. 
En todos los afloramientos próximos a la Sierra de Cártama las serpentinitas se 
encuentran cataclastizadas formando parte de harinas de falla y brechas cementadas que 
muestran una fábrica foliada desarrollada bajo condiciones de deformación frágiles 
(Figura 8). La orientación de fibras de serpentina y calcita presentes en estos 
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afloramiento septentrional se encuentra en la Sierra de Aguas, al N de Álora.  En este 
caso las peridotitas alcanzan potencias considerables, conservándose su fábrica 
metamórfica. 
Unidad de Jubrique en Álora 
La litología, fábrica y evolución metamórfica de esta unidad ha sido descrita 
profusamente por autores previos como Kornprobst (1971), Loomis (1972), Torres 
Roldán (1979 y 1981), Tubía (1985), Balanyá (1991), Bouybaouene (1993), Azañón 
(1994), Argles (1996), Balanyá et al. (1997) y Argles et al. (1999).  En el área estudiada 
se han diferenciado una serie de zonas metamórficas, que coinciden con las 
diferenciadas para esta unidad por Balanyá et al. (1997) en el sector de Jubrique, que 
serán utilizadas como superficies de referencia para estudiar la geometría y cinemática 
de las fallas que las cortan.  Se han diferenciado de abajo arriba las siguientes zonas 
metamórficas: 
• Zona de Feldespato Potásico, distena, granate y cordierita (Z6) 
Los gneises granulíticos pertenecientes a esta zona metamórfica afloran sólo en el 
extremo oriental de la Sierra de Cártama entre serpentinitas a muro y gneises de la zona 
Z5 a techo.  La asociación mineral que caracteriza a esta zona está formada por biotita, 
cuarzo, feldespato potásico, distena, sillimanita, granate, cordierita, espinela y minerales 
accesorios como grafito, apatito, circón, rutilo e ilmenita.  Muestran una textura gneísica 
y bandeada de grano grueso, con fábrica granoblástica y blastomilonítica. 
• Zona de Feldespato potásico y Sillimanita (Z5). 
Es la zona de mayor grado metamórfico que aflora en el núcleo del antiforme de 
Santi Petri. Las rocas que la caracterizan son gneises migmatíticos que muestran una 
fabrica estromática. La foliación principal está definida por la alternacia de niveles de 
leucosomas y melanosomas y por la orientación preferente de biotita y sillimanita en el 
melanosoma. Los niveles leucosómicos de grano medio-grueso y con geometría 
amigdalar están formados por feldespato potásico, cuarzo y más o menos plagioclasa.  
Frecuentemente se observan bandas pegmatíticas concordantes con la foliación 
principal y diques aplíticos que la cortan.  La asociación mineral que los caracteriza está 
formada por feldespato potásico, sillimanita, cordierita, biotita, cuarzo y localmente se 
conserva estaurolita, distena y granate precinemáticas respecto a la foliación principal.   
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Figura 10 Cortes geológicos del sector de Álora.  Localización geográfica de los cortes en 












































Falla, con trazado incierto
Contacto estratigráfico de posición incierta
Círclo negro, transporte hacia el observador
Sentido de transporte del bloque
de techo.
Cortes geológicos del sector de Álora
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La foliación principal está cortada por superficies C´dúctiles generadas en el 
campo de estabilidad de la sillimanita que determinan la geometría anastomosada o 
amigdalar de las bandas de leucosomas.  La sillimanita crece como fibras escalonadas 
que pueden ser utilizadas como criterio de transporte (Argles y Platt, 1999).  
Coetáneamente al desarrollo de las superficies C´ se produjo un alargamiento paralelo a 
la foliación principal, definido por la orientación preferente de fibras de sillimanita.  La 
lineación de estiramiento resultante tiene una orientación mayoritaria de dirección E-O 
(véanse los vectores de traslación dúctil en el Anexo de Mapas I). Esta zona 
metamórfica tiene una potencia mínima aproximada, ya que no aflora su base, de 500 
m. 
• Zona de Sillimanita (Z4). 
La rocas características de esta zona metamórfica son esquistos grafitosos de 
grano grueso con una mineralogía de sillimanita, biotita, moscovita, estaurolita, granate, 
andalucita, cuarzo y grafito.  Al igual que el caso anterior estas rocas muestran una 
fábrica planolineal definida por la orientación preferente de biotita, fibrolita y por la 
presencia de “ribbons” de cuarzo (Figura 11 A).  La potencia de esta zona metamórfica 
es muy variable, debido al fuerte adelgazamiento que ha sufrido en relación con la 
actividad de fallas normales de bajo ángulo, desde haber sido omitida completamente 
hasta alcanzar una potencia máxima de 300 m en el extremo N de la ventana de Santi 
Petri. 
Figura 11 A) Afloramiento de esquistos con sillimanita (Z4) donde se observan venas de 
cuarzo estiradas.  B) Pez de sillimanita inmerso en una matriz de sericita, cuarzo y minerales opacos 
producto de la alteración hidrotermal de gneises con sillimanita, en el techo del bloque de muro de la 
FNBA de Álora. 
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• Zona de estaurolita y granate (Z3). 
Los esquistos grafitosos con estaurolita y granate son de tamaño de grano inferior 
a los esquistos con sillimanita y no muestran una fábrica planolineal tan marcada; sin 
embargo presentan una fábrica milonítica desarrollada por cizallamiento simple, con 
abundantes superficies C´. La asociación mineral más común es de estaurolita, granate, 
andalucita, biotita, moscovita, cuarzo, plagioclasa y grafito.  Los granates son 
precinemáticos respecto a la foliación milonítica y muestran colas de presión 
asimétricas de tipo sigma y estructuras rotacionales que indican transporte tectónico 
fundamentalmente hacia el ESE (Figura 12).  Las rocas propias de esta zona 
metamórfica muestran variaciones muy grandes de espesor, alcanzando cerca de los 400 
m en el lado oriental de la ventana de Sancti Petri y menos de 50 m en el borde 
occidental (cortes A-A´ y B-B´, Figura 10).  
Figura 12 Porfidoblasto precinemático de granate rotado en relación con el clivaje de crenulación 
extensional (C´). Esquisto grafitoso de la zona Z3. Anticlinal de Santi Petri.   
• Zona de cloritoide y distena (Z2) 
Los esquistos grafitosos correspondientes a esta zona metamórfica presentan 
asociaciones minerales de biotita, cuarzo, grafito ± plagioclasa ± andalucita ± cloritoide 
± distena.  La andalucita y el cloritoide se hacen más escasos ha techo de la secuencia.  
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La andalucita, el cloritoide y la plagioclasas muestran estructuras pre y sincinemáticas a 
la foliación principal con sombras de presión y estructuras rotacionales que indican 
cizallamiento hacia el ESE (Figuras 12 y 13).   
Gran parte de estos esquistos, especialmente hacia la base de esta formación, 
muestran una fábrica planolineal, donde la foliación principal, de grano fino, definida 
por biotita, moscovita y grafito, ha obliterado completamente a cualquier foliación 
previa.  La foliación principal tiene un carácter blastomilonítico, lo cual junto con las 
estructuras rotacionales que muestran los porfidoblastos mencionados previamente hace 
que estas rocas puedan ser consideradas como protofilonitas.  La lineación de 
estiramiento que caracteriza a estas rocas es ubicua en toda la sucesión, al igual que en 
otros sectores de las Béticas orientales, por ejemplo en el área de Sierra Alpujata (Tubía 
et al., 1993) o en el sector de Jubrique, al N de Sierra Bermeja (Balanyá et al., 1993 y 
1997).   
En las rocas correspondientes a la parte inferior de esta zona metamórfica la 
lineación de estiramiento está marcada por el crecimiento de los filosilicatos y por el 
alargamiento de porfidoblastos de andalucita, mientras que en la parte superior de la 
sucesión, formada por esquistos denominados tradicionalmente "moteados"(Mon, 1971; 
Tubía, 1985 y Martín Algarra, 1987), la lineación está marcada por el estiramiento de 
las motas, las cuales están formadas por un agregado de grafito, cuarzo y biotita, 
fundamentalmente, que muestran mayor cristalinidad que el resto de la roca.  
Frecuentemente tanto las motas como los cristales de andalucita son postcinemáticos 
respecto a la foliación milonítica. 
Figura 13 A) Lámina de esquisto grafitoso de la zona Z2. Nótese el porfidoblasto de 
andalucita sincinemático rotado por un cizallamiento sinistrorso.  B) Aspecto de campo de los 
esquistos de la zona Z2. Obsérvese la foliación principal paralela al bandeado litológico y la multitud 
de superficies de cizalla C´ frágiles que cortan a esta foliación.   
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El tramo de "esquistos moteados" se ha sido atribuido tradicionalmente a la base 
del Complejo Maláguide (Mon, 1969; Mon, 1971; Tubía y Navarro Vilá, 1984; Tubía, 
1985; Tubía et al., 1993).  Sin embargo en esta tesis se han reconocido zonas de cizalla 
frágiles entre estos esquistos y las filitas del Complejo Malaguide. Consecuentemente, 
los “esquistos moteados” se han atribuido al complejo Alpujárride. Muestran la misma 
fábrica planolineal, con una foliación principal extremadamente penetrativa, de carácter 
blastomilonítico, que el resto de la sucesión alpujárride y se observa un paso 
metamórfico gradual desde los esquistos con andalucita, distena, plagioclasa y 
cloritoide hasta estos esquistos grafitosos de grano fino con biotita.   
En el Noroeste de la ventana de Santi Petri sobre estos esquistos, afloran restos de 
esquistos claros con andalucita, biotita, cuarzo y plagioclasa típicamente alpujárrides.  
En ellos la foliación principal no es tan penetrativa, de forma que se observa la foliación 
S1 previa preservada en sombras de presión de porfiroclastos sincinemáticos de 
plagioclasa.  También se observa como el tamaño de grano de los minerales que definen 
la foliación principal disminuye bruscamente fuera de la influencia de los porfiroblastos 
hasta formar la foliación blastomilonítica que caracteriza a los esquistos moteados.   
Finalmente el contacto entre los esquistos moteados y el Complejo Maláguide es 
siempre un contacto tectónico frágil a lo largo del cual se produce un importante salto 
metamórfico desde condiciones de estabilidad de la biotita hasta condiciones de 
anquimetamorfismo bajo en el Complejo Maláguide (Lonergan (1991), Lonergan y Platt 
(1995) y Argles et al. (1999).  La potencia máxima alcanzada por los esquistos de esta 
zona metamórfica, en el flanco E del Antiforme de Santi Petri, es de 450 m. 
3.1.2 COMPLEJO MALÁGUIDE 
En el área del antiforme de Santi Petri está especialmente bien representada la 
sucesión Paleozóica y Permo-Triásica del Complejo Maláguide, de la cual afloran todos 
los términos descritos en el apartado II.3.2 de esta memoria (Mon, 1969 y 1971 y 
Chamón et al., 1978).  Cartográficamente he diferenciado en el área dos escamas, 
correspondientes a Unidades Malaguides Superiores.  La escama inferior incluye de 
abajo arriba unos 500 m de pizarras y grauwackas de la Formación Morales, hasta 750 
m de potencia máxima de calizas detríticas y pizarras de la Formación Santi Petri 
(Calizas alabeadas), 250 m de grauvacas y conglomerados de la Formación Almogía y 
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100 m de areniscas, arcillas y dolomías de la Formación Saladilla.  La escama superior 
está formada por una repetición de las formaciones Almogía y Saladilla con una 
potencia máxima, actual, próxima a los 250 m. 
En algunos puntos la Formación Saladilla de la escama inferior ha sido omitida 
quedando separadas las grauwackas de la Formación Almogía de ambas escamas por 
una zona de falla normal de bajo ángulo (FNBA) con porfiroclastos de orden métrico de 
areniscas rojas de la Formación Saladilla, intercalados, que indican transporte hacia el 
SO.  En el borde S de la ventana de Santi Petri afloran algunos cuerpos cartografiables, 
de geometría lenticular, de la Formación Saladilla que se podrían definir como horses 
extensionales aislados (mapa geológico del sector de Álora en el Anexo de mapas I). 
3.1.3 RELLENO SEDIMENTARIO DE LA HOYA DE MÁLAGA 
El relleno sedimentario de la Cuenca de Málaga en el sector estudiado incluye una 
sucesión del Mioceno Inferior, compuesta de abajo arriba por aproximadamente 50 m 
de margas y turbiditas del Burdigaliense inferior, correspondientes a la Formación de 
las Millanas que afloran sólo localmente, en el borde Sur y Norte del Antiforme de 
Santi Petri y de la Sierra de Cártama respectivamente y por algo menos de 500 m de 
potencia de arcillas con bloques del Complejo de Alozaina, del Burdigaliense Superior.  
No se ha podido observar el contacto estratigráfico original entre la Fm. de las Millanas 
y el basamento ya que en el sector estudiado este contacto ha sido cortado por fallas 
normales neógenas de alto ángulo. El contacto entre el Complejo de Alozaina y las 
rocas sobre las que se encuentra ha sido interpretado frecuentemente como un 
retrocabalgamiento, por ejemplo Chamón et al. (1978) o Martín Algarra et al. (2000), al 
incluir esta formación klippes sedimentarios de rocas procedentes de unidades de la 
Predorsal o areniscas del aljibe.  Sin embargo en los afloramientos estudiados el 
contacto con el basamento es mediante fallas normales de alto o bajo ángulo, como en el 
borde S de la Sierra de Aguas o un poco más al W en la Sierra de la Robla y en las 
inmediaciones de Carratraca según Soto y Gervilla (1991) o muestra un contacto 
estratigráfico transgresivo con unos metros de brecha aluvial basal, como en parte del 
borde occidental del antiforme de Santi Petri (mapa geológico del área de Álora en el 
anexo de mapas I). Por consiguiente, en esta memoria el contacto original entre esta 
unidad y su basamento se ha interpretado como un contacto estratigráfico y los klippes 
sedimentarios serían simplemente megaolistolitos, aunque procedan de 
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retrocabalgamientos fuera de secuencia del Arco de Gibraltar, como han propuesto 
Balanyá y García Dueñas (1986). El complejo de Alozaina ha sido sondeado en la 
Cuenca de Alborán occidental, donde se ha denominado Unidad litosísmica VI (Comas 
et al., 1992 y Comas et al., 1999).   
Tras una interrupción sedimentaria durante el Mioceno medio, se produjo la 
individualización de la Cuenca de Málaga con una morfología similar a la que presenta 
actualmente, a favor de la actividad de dos sistemas de fallas normales de alto ángulo, 
de dirección NNO-SSE y SO-NE, reanudándose la sedimentación durante el 
Tortoniense superior con el depósito de hasta 350 m de secuencias estratodecrecientes y 
granodecrecientes de conglomerados y calcarenitas (López Garrido y Sanz de Galdeano, 
1999).  Lós últimos depósitos de sedimentos marinos se acumularon tras un episodio de 
emersión ocurrido durante el Messiniense.  Son de edad Plioceno Inferior y Medio y 
están formados por una secuencia estratocreciente y granocreciente de margas, areniscas 
y conglomerados que alcanza una potencia de hasta 400 m (López Garrido y Sanz de 
Galdeano, 1999). 
3.2 ESTRUCTURAS Y FÁBRICAS PLÁSTICAS RELACIONADAS CON EL 
DESMEMBRAMIENTO EXTENSIONAL DE LA UNIDAD DE JUBRIQUE 
Sobre la foliación principal de la Unidad de Jubrique se sobrepone una foliación 
milonítica especialmente penetrativa en ciertos niveles de la sucesión alpujárride, 
producida bajo condiciones no coaxiales, con cizallamiento comúnmente de 
componente E.  Esta foliación es de difícil datación respecto al clivaje de crenulación S3 
ya que no se ha observado la relación espacial entre ambas foliaciones, sin embargo en 
algunos puntos evoluciona bajo condiciones metamórficas retrógradas, claramente de 
menor grado que las existentes durante la formación de la S3 que según Azañón et al. 
(1994) creció a temperaturas superiores a 350 ºC.  Esta foliación se ha denominado S4 y 
se ha relacionado con el inicio del rifting del Mar de Alborán durante el Mioceno 
Inferior.   
Este adelgazamiento no coaxial se ha reconocido en prácticamente todos los 
afloramientos de la Unidad de Jubrique, en el N de Sierra Bermeja con un sentido de 
cizallamiento de componente fundamentalmente N (Balanyá et al., 1993 y 1997), en 
Sierra Alpujata y la Sierra de Mijas al S del área estudiada, donde muestra un sentido de 
cizallamiento hacia el ESE (Tubía et al., 1993), en las Sierras de la Robla y de Aguas, 
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donde el sentido de transporte es mayoritariamente hacia el ENE (Argles et al., 1999) y 
en el antiforme de Santi Petri dónde el transporte tectónico es hacia el ESE 
(porfiroblastos rotados en las Figuras 12 y 13). 
La diferente orientación que muestra este cizallamiento en los afloramientos del N 
de las Sierras Bermeja y de Aguas, dónde el transporte es hacia el N-NE frente al 
sentido de transporte ESE presente en el Antiforme de Santi Petri y Sierra Alpujata 
puede estar relacionado con rotaciones posteriores quizás debidas a la actividad de fallas 
normales que invierten el cabalgamiento de Gibraltar, con transporte hacia el SE, 
basculando hacia el NO a las sucesiones que afloran en estas sierras (García Dueñas et 
al., 1992). En general se han descrito rotaciones de eje vertical del vector 
paleomagnético producidas durante el Neógeno tanto en las peridotitos aflorantes en 
Sierra Bermeja (Feinberg et al., 1996) como en las rocas del Complejo Maláguide 
aflorantes al E del antiforme de Santi Petri, por ejemplo de los diques toleíticos 
terciarios (Platzman et al., 2000 y Calvo et al., 2001). 
Figura 14 Falla normal con transporte hacia el SE afectando a esquistos de Jubrique con 
andalucita.  Notar crecimiento de venas de cuarzo (de color blanco) en la roca de falla.  Esta falla 
tiene geometría de rampa de alto ángulo en el bloque de muro y de rampa de bajo ángulo en el bloque 
de techo, lo cual ha producido un pliegue por acomodación en el bloque de techo (notar orientación 
de la foliación S2 en ambos bloques).   
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Sobrepuesta a la foliación milonítica, que se ha interpretado como extensional, se 
han reconocido estructuras extensionales frágiles con las misma dirección de extensión, 
ONO-ESE;  de hecho parece haber una continuidad entre las deformaciones plástica y 
frágil (ver las Figuras 13b y 14). Estas estructuras suelen ser muy ubicuas, 
especialmente en las zonas metamórficas Z2 y Z3 y dan lugar a una extensión 
distribuida, a favor de superficies de clivaje extensional frágiles, fallas menores y venas 
de Qtz.  Sin embargo no se ha observado ninguna falla mayor que se pueda asociar a 
esta familia de estructuras.  Las fallas menores muestran geometrías de rampas y 
rellanos, lo cual hace que hayan provocado la formación de pliegues de acomodación a 
escala de afloramiento, ver por ejemplo la Figura 14.  Al N de la Sierra de Aguas Argles 
et al. (1999) describen una falla normal "Grenadillos fault zone" con transporte hacia el 
E, que podría incluirse en este sistema de fallas extensionales. 
3.3 FALLAS NORMALES DE BAJO ÁNGULO EN EL SECTOR DE ÁLORA 
Las rocas del DCA en el sector de Álora están afectadas por una pleyade de 
estructuras extensionales desarrolladas bajo condiciones de deformación frágiles, desde 
zonas de cizalla retrógradas con crecimiento de filosilicatos de muy bajo grado, cuarzo 
y calcita hasta bandas de harinas y brechas de falla incohesivas. Según la escala de 
observación se pueden diferenciar dos grupos de estructuras, a escala de afloramiento se 
observa una deformación extensional distribuida en toda la secuencia, caracterizada por 
estructuras como clivaje de crenulación extensional, venas y diaclasas verticales y fallas 
menores.  A escala cartográfica hay una serie de fallas mayores, especialmente 
manifiestas en los contactos entre unidades y formaciones, que han configurado la 
geometría y distribución cartográfica de dichas unidades.   
En este apartado se tratarán las fallas frágiles que forman un ángulo bajo o tienen 
geometría neutra respecto a la foliación principal de las unidades alpujárrides, que 
representa una superficie, en origen, tendida y subparalela al gradiente gravimétrico, 
que puede ser utilizada como superficie de referencia para estudiar deformaciones 
posteriores a su formación. 
Se han observado dos familias de fallas normales de bajo ángulo (FNBA), con 
sentidos de transporte transversos.   
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3.3.1 SISTEMA EXTENSIONAL CON FALLAS DE BAJO ÁNGULO Y TRANSPORTE HACIA EL 
SO 
En el Antiforme de Santi Petri el sistema de FNBA más penetrativo, con 
transporte tectónico hacia el SO, esta compuesto por una FNBA de orden mayor, 
localizada a techo de los gneises de las zonas Z4 y Z5 y que se he denominado Falla de 
Álora y por una serie de FNBA de orden menor asociadas que afectan al bloque de 
techo de la Falla de Álora y que delimitan a las formaciones superiores de la Un. de 
Jubrique y a las del Complejo Maláguide. La orientación actual de estas fallas y de sus 
estrias ha sido representada en el diagrama estereográfico de la Figura 15. 
Figura 15 A) Representación estereográfica de planos de falla y estrías asociados a FNBA 
con transporte hacia el SO aflorantes en la Ventana de Santi Petri.  B) Diagrama de contornos de 
densidad de la orientación de estrías asociadas a FNBA con transporte hacia el SO.  Proyección 
equiangular en el hemisferio inferior. 
La falla de Álora se observa especialmente en el borde occidental de la Ventana 
de Santi Petri, por ejemplo en la localidad X ilustrada en el mapa geológico del área de 
Álora en el Anexo de mapas I, donde separa a gneises con sillimanita (Z4) de esquistos 
de la zona Z3.  Los metros superiores del bloque de muro de esta falla están compuestos 
por microbrechas cementadas, procedentes de la trituración de gneises Z4, alteradas por 
actividad hidrotermal, que ha dado lugar a su silicificación y a la formación de 
minerales retrógrados como arcillas, cuarzo y hematites.  Esto hace que los 
afloramientos representativos de la parte superior del bloque de muro de esta falla 








Densidad máxima=22.02 (at 208/ 12)
Densidad mínima=0.00
Contornos cada 1%
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Figura 16 Falla normal de bajo ángulo de Álora en el borde occidental del Anticlinal de 
Santi Petri. X) Gneises con feldespato potásico alterados, Y) Harinas y brechas de falla procedentes 
de la cataclasis de rocas de las zonas metamórficas Z3 y Z4. Z) Pizarras y cuarcitas de la Fm. 
Morales del Maláguide. Desde el fondo del barranco hasta el cerro más alto hay aproximadamente 
200 m de desnivel topográfico. 
Figura 17 Fotos del bloque de muro de la zona de falla de Álora. A) Brechas silicificadas 
procedentes de gneises con sillimanita afectados por fallas menores y bandas de harina de falla. B) 
Misma zona de falla, rotada por fallas más tardías, de forma que parece una falla inversa, respecto a 
la horizontal, aunque corta la foliación S2 de los gneises con sillimanita (X) de forma descendente 
hacia el SO.  El volumen de roca comprendido entre las dos superficies de falla ilustradas en blanco 
(Y) corresponde a brechas silicificadas procedentes de la trituración de gneises.  Sobre ella hay 
harinas de falla formadas por la trituración de esquistos con estaurolita. 
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Figura 18 A) FNBA menor con transporte hacia el SO, afectando a cuarcitas y pizarras de 
la Fm. Morales, en el bloque de techo de la Falla de Álora.  B) Detalle de la parte inferior izquierda 
de A) donde se observan porfiroclastos rotados de venas de cuarzo que indican transporte hacia el 
SO. 
Figura 19 Zona de falla de bajo ángulo entre Calizas Alabeadas (Y) y la Fm. Morales (X) 
en el borde SE del Antiforme de Santi Petri. La roca de falla (Z) está formada por brechas 
cementadas con una foliación cataclástica grosera.  El transporte del bloque de techo, marcado por 
estrías y por estructuras en forma de zanahoria (Doblas et al., 1997) es transverso a la fotografía, 
hacia el oeste.  Aunque las Calizas alabeadas están afectadas por fallas de alto ángulo que cortan a la 
falla principal y que producen extensión hacia el S.  La escala está marcada por un geólogo situado 
sobre el plano de falla. 
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Sobre las brechas silificadas, hay un espesor de varios metros de harinas de falla 
foliadas, no consolidadas, procedentes de la trituración de esquistos con estaurolita del 
bloque de techo y de los gneises del de muro. Estas harinas muestran fábricas de tipo S-
C frágiles que indican transporte tectónico hacia el SO. 
La formación de esquistos grafitosos con estaurolita que se encuentra en la 
localidad X sobre la Falla de Álora está fuertemente cataclastizada, con abundantes 
fallas menores con una distribución anastomosada que delimitan a pequeños horses 
extensionales.  El desplazamiento sobre estas fallas es también de componente SO. Al E 
de la localidad X, el contacto entre la F. Morales y la F. de esquistos con estaurolita es 
una FNBA que aflora en todo el borde NO de la ventana de Santi Petri y que tiene 
geometría de rampa de muro y de techo, que desciende desde el contacto entre Calizas 
Alabeadas y la F. Morales hasta llegar a cortar a la Falla de Álora, hacia el SO, llegando 
a omitir gran parte de la sucesión alpujárride correspondiente a las zonas metamórficas 
Z2, Z3 y Z4 y situando a la Fm. Morales, sobre una delgada lámina de rocas 
cataclastizadas de la Fm. de esquistos con estaurolita, prácticamente sobre los gneises 
migmatíticos de la zona metamórfica Z5. Esta falla ha sido ilustrada en la sección 
geológica A-A´ de la Figura 10.   
La actividad, fuera de secuencia, de FNBA, como la descrita en el párrafo 
anterior, que cortan al bloque de muro de fallas basales anteriores, da lugar a la 
formación de “horses” extensionales aislados. Por ejemplo, en el caso de esta falla se 
han formado horses de la F. de esquistos con estaurolita limitados a techo por la Falla de 
Álora y a muro por la falla más reciente. Estos “horses” se pueden observar en el corte 
geológico A-A´ de la Figura 10.  Hay otros casos, en el área, de horses extensionales 
formados por este mecanismo, por ejemplo en el extremo oeste del corte B-B´ ilustrado 
en la Figura 10 se ha diferenciado un horse extensional de gneises con sillimanita. 
En el borde SE de la ventana tectónica de Santi Petri aflora una FNBA 
perteneciente a este sistema extensional, que muestra geometría de rampa de ángulo 
variable. Esta falla parte en el borde oriental de la Ventana de Santi Petri del contacto 
entre Calizas alabeadas y esquistos grafitosos (Z2) con geometría de rampa de bajo 
ángulo de techo y muro.  Hacia el SO desciende bruscamente, cortando a las zonas 
metamórficas Z2, Z3 y Z4 hasta cortar a la Falla de Álora.  El desplazamiento a lo largo 
de esta falla, de pendiente variable, da lugar en el bloque de techo a la formación de 
pliegues de acomodación de ejes NE-SO, transversos al sentido de transporte. Por 
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ejemplo, la rampa de bajo ángulo de techo (C. Maláguide) se situa sobre la rampa de 
ángulo mayor del bloque de muro (C. Alpujárride), dando lugar a la formación de un 
sinforme de acomodación, que afecta al Maláguide situado sobre una zona de rampa de 
muro donde se ha omitido gran parte de la zona Z2 del C. Alpujárride. Hacia el SO, la 
rampa de techo de mayor ángulo se situa sobre la Falla de Álora, de ángulo menor, 
dando lugar a la formación de un antiforme de acomodación o roll over con núcleo en 
los esquistos con sillimanita (Z4) despegado sobre los gneises con FdsK (Z5). Véanse 
cortes B-B´y C-C´ de la Figura 10. Esta zona de falla está constituida por brechas de 
falla foliadas y cementadas, formadas a partir de la cataclasis de las rocas pelíticas a las 
que afecta, ver fotografía de esta zona de falla en la Figura 19. En algunos casos se han 
observado porfiroclastos de rocas básicas del Neógeno inferior, que indican que esta 
falla fue activa con posterioridad a la intrusión de las rocas básicas que según Turner et 
al.(1999) podrían tener 17 Ma. 
Figura 20 Zona de FNBA con transporte hacia el SO entre gneises con FdsK de la zona 
metamórfica Z5 (X) y gneises granulíticos de la zona Z6 (Y) en el cierre perianticlinal E del antiforme 
de Cártama.  Discusión en el texto. 
En algún caso, además de pliegues de acomodación, parte de la deformación 
producida por el desplazamiento sobre la superficie curva de las FNBA de este sistema 
se compensa con la formación de fallas contrarias que alargan los flancos de los 
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pliegues de acomodación. Una de estas fallas contrarias ha sido ilustrada en el corte A-
A´ de la Figura 10, cortando a esquistos con estaurolita y a gneises con sillimanita con 
transporte hacia el NE. 
Este sistema extensional ha sido plegado y basculado con posterioridad a su 
actividad, durante el Neógeno Superior como se puede observar en el Anticlinal de 
Cártama.  Este anticlinal, con eje de dirección ENE-OSO muestra un flanco Sur muy 
suave y un flanco Norte que alcanza buzamientos del órden de 60º. Además su eje sufre 
una fuerte inmersión hacia el ENE, dando lugar a un cierre perianticlinal en el que 
aflora prácticamente toda la secuencia del DCA representativa del área, basculada hacia 
el E, ver borde SO del mápa geológico del área de Álora en el Anexo de mapas I.   
En el cierre perianticlinal de este pliegue hay diversas canteras utilizadas para la 
obtención de áridos, aprovechando el alto grado de cataclasis que afecta tanto a los 
gneises de las zonas Z5 y Z6 como a las propias peridotitas. Entre las fallas que 
contribuyen a la cataclasis de estas rocas se han observado algunas que actualmente se 
inclinan unos 15º hacia el ENE, con transporte tectónico hacia el SO y que cortan a la 
foliación de los gneises, que se inclina unos 45-50º hacia el NE, de forma descendente, 
ver la figura 20.  Si se restituye la foliación de los gneises a la horizontal se obtienen 
fallas que buzan unos 30º hacia el OSO, con transporte hacia el SO. El contacto entre 
los mármoles y gneises de la Unidad de Ojen, que aflora en el nucleo del Anticlinal de 
Cártama es también una zona de falla frágil de bajo ángulo con geometría de rampa de 
bloque de muro y sentido de transporte hacia el SO, ver cortes F-F´y E-E´ en la Figura 
10 y vectores cinemáticos en el mapa geológico del área de Álora en el Anexo de mapas 
I. 
Además de los pliegues de eje OSO-ENE interpretados como contractivos, como 
el anticlinal de la Sierra de Cártama, las FNBA de este sistema extensional están 
basculadas con un eje de orientación NNE-SSO, como se puede observar en la 
representación estereográfica de las fallas y estrías en la Figura 15. Este basculamiento 
se ha relacionado con la actividad de fallas normales de alto angulo con geometría 
lístrica y con transporte hacia el SE o ESE como las presentes en el borde S de la Sierra 
de Aguas (corte F-F´, Figura 10 y Anexo de mapas I). 
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3.3.2 SISTEMA DE FALLAS NORMALES DE BAJO ÁNGULO  CON TRANSPORTE NNO-
SSE 
Así como en el caso del sistema de FNBA con transporte tectónico hacia el O-SO 
se puede establecer la relación geométrica entre las diversas fallas que la forman, en el 
sistema de FNBA con transporte tectónico de dirección NNO-SSE, sólo se conservan 
porciones de fallas con esta dirección de transporte, frecuentemente situadas dentro de 
una misma formación litológica, lo cual dificulta su seguimiento en el campo y por 
tanto el estudio de su geometría.  
En el borde meridional de la ventana de Santi Petri afloran fallas de este sistema, 
con transporte hacia el SSE que cortan a un sistema de diques Terciarios de 
composición toleítica (Torres Roldán et al., 1986 y Turner et al., 1999) de dirección NE-
SO (ilustrados en el mapa geológico del sector de Álora en el Anexo de mapas I como 
franjas alargadas de color rojo). Gran parte de los diques toleíticos que intruyen en el 
DCA en el sector de Álora muestran una orientación NE-SO indicando una extensión de 
dirección NO-SE.  Esta es también la orientación más común de los diques de aplitas 
que intruyen en las peridotitas en la Sierra de Aguas, al NO de Álora y de los 
observados en la Sierra de Cártama, cortando a anfibolitas de la Unidad de Ojen. Estas 
intrusiones de diques se han relacionado con las etapas más tempranas de rifting en 
relación con la formación del Mar de Alborán, Turner et al. (1999). En relación con la 
geometría lístrica de estas fallas se han producido basculamientos de los diques que se 
inclinan frecuentemente hacia el sentido de transporte (SSE). La coincidencia en el 
sentido de alargamiento asociado a las FNBA con transporte NNO-SSE y el marcado 
por los diques hace que haya incluido a ambas estructuras en el sistema extensional 
NNO-SSE. Aunque las FNBA han debido de seguir activas con posterioridad a la 
intrusión de diques, ya que frecuentemente estos se encuentran cortados por ellas. 
En algunos puntos se observa como estas fallas son cortadas por fallas sistema de 
fallas con transporte NE-SO, como por ejemplo en el núcleo de la Sierra de Cártama, 
donde se observan fallas con transporte hacia el NNO afectando a mármoles de la 
Unidad de Ojén, cortadas por una FNBA con transporte hacia el SO, en el contacto 
entre Mármoles y gneises de Ojén. La roca de falla asociada a fallas de bajo ángulo con 
transporte N-S que afectan a las serpentinitas se caracterizan por una fuerte alteración 
hidrotermal, con formación de minerales como talco, por ejemplo, en el cierre 
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perianticlinal de la Sierra de Cártama, aunque también hay abundantes brechas foliadas 
y cementadas. 
Figura 21 A) Representación estereográfica de polos de diques y de planos y estrías de 
fallas asociados al sistema extensional NNO-SSE.  B) Diagrama de contornos de densidad de los 
datos de A. Proyección equiareal en el hemisferio inferior. 
Las fallas de este sistema extensional se encuentran plegadas, lo cual se observa 
especialmente en el flanco N del anticlinal de la Sierra de Cártama. Las fallas 
representadas en el diagrama estereográfico de la Figura 21 que muestran un mayor 
buzamiento hacia el NO, corresponden a fallas de este sistema que afloran en dicho 
flanco, que forman un bajo ángulo con la foliación de las anfibolitas de la Unidad de 
Blanca, que se inclina 60º hacia el N. Por tanto, aunque estas fallas buzen actualmente 
hasta 70º en origen debían de ser fallas de bajo ángulo, como se observa cuando nos 
desplazamos hacia la zona de charnela de este pliegue donde son subhorizontales. Véase 
el Anexo de Mapas I. 
3.4 FALLAS NORMALES DEL NEÓGENO SUPERIOR 
En este apartado se incluyen fallas de alto ángulo que cortan a los sistemas de 
fallas de bajo ángulo descritos en los apartados anteriores.  Estas fallas son responsables 
en gran medida de los límites actuales de la Cuenca de Málaga, tal como indican López 
Garrido y Sanz de Galdeano (1999) y de las diferencias topográficas entre Sierras como 
la de Aguas o Sierra de Cártama frente a áreas deprimidas en las que se han depositado 
sedimentos durante el Mioceno Superior y Plioceno. He diferenciado dos sistemas con 
sentidos de transporte transversos. 
• Sistema NE-SO 
Este sistema extensional es especialmente manifiesto en el Anticlinal de Santi 
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hacia el NE y al O por fallas con transporte hacia el SO.  El cierre perianticlinal E del 
anticlinal de Cártama está afectado también por fallas con transporte hacia el NE. Como 
se puede observar en la cartografía geológica del área de Álora en el Anexo de mapas I 
y en los cortes geológicos A-A´, B-B´, C-C´, D-D´y F-F´ de la Figura 10 las fallas de 
este sistema cortan a las FNBA del sistema con transporte hacia el SO y también a los 
sedimentos del Complejo de Alozaina. 
Figura 22 Lámina delgada de microbrecha cementada afectando a gneises con sillimanita 
de la Unidad de Jubrique.  Asociada a falla de alto ángulo con transporte hacia el NE. Ventana de 
Santi Petri. 
Figura 23 A) Representación esterográfica de la orientación de fallas y estrías del sistema 
extensional de alto ángulo NE-SO.  B) Diagrama de contornos de los mismos datos que A).  
Hemisferio inferior, Proyección equiangular. 
A) B)
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La rocas de falla relacionadas con esta familia de fallas son brechas y harinas de 
falla incohesivas, propias de condiciones de deformación muy someras.  En algún caso, 
por ejemplo en la falla con transporte hacia el NE que limita generalmente a los gneises 
con sillimanita de los esquistos con estaurolita en el flanco E del anticlinal de Santi 
Petri, ver mapa estructural del sector, la roca de falla asociada es una microbrecha muy 
cementada no foliada que destaca en el campo como una cresta, ya que es más resistente 
que los propios esquistos y gneises a los que afecta.  Véase diapositiva de microbrecha 
en Figura 22. 
Algunas de las fallas de esta familia deben de tener geometrías curvas, dando 
lugar a pliegues de acomodación a su superficie, generalmente “roll obres”, de gran 
amplitud con ejes de orientación grosera N-S. Por ejemplo, en relación con la falla 
descrita en el párrafo anterior, hay un antiforme suave que afecta a los esquistos con 
estaurolita. Véase extremo E del corte geológico F-F´ en la Figura 10 y la orientación 
de la foliación de los esquistos con estaurolita en el mapa geológico del área de Álora 
en el Anexo de mapas I.   
Probablemente el basculamiento que produce la fuerte inmersión hacia el E del 
eje del pliegue de la Sierra de Cártama esté en relación con fallas de este sistema con 
transporte tectónico hacia el OSO. De hecho las abundantes fallas con transporte hacia 
el ENE que afectan a este cierre perianticlinal pueden ser fallas contrarias que 
compensan el desplazamiento de una hipotética falla mayor con transporte hacia el 
OSO. 
Figura 24 A) Fallas y estrías utilizadas para determinar el tensor de paleoesfuerzos 
asociado al sistema extensional SO-NE.  B) Representación estereográfica de los ejes del tensor de 
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El periodo de actividad de estas fallas es incierto aunque claramente durante el 
Neógeno superior, ya que afectan al Complejo de Alozaina y en algun caso afectan 
incluso a las margas del Plioceno, al E de la localidad de Cártama Estación en el borde 
S del Antiforme de Santi Petri.  Sin embargo debido a la falta de marcadores internos 
tanto en el interior de las arcillas del Complejo de Alozaina como en las margas del 
Plioceno no es posible estudiar la geometría del relleno sedimentario para ver si hay 
discordancias o estructuras que datarían la actividad de estas fallas en el caso 
hipotético de que fueran de crecimiento. 
Estas fallas son realmente las responsables de la geometría del denominado 
antiforme de Santi Petri (Mon, 1969 y 1971) que no es exactamente un antiforme si no 
más bien un horst limitado al E y al O por fallas de este sistema extensional. 
El tensor de paleoesfuerzos que se ajustaría a esta población de fallas, utilizando 
el método de redes de búsqueda de Galíndo Zaldívar y Lodeiro (1988), muestra una 
geometría triaxial-prolata indicando extensión NE-SO (Figura 24). 
• Sistema SE-NO 
Este sistema extensional, de dirección tranversa al sistema anterior, está formado 
por fallas normales de alto ángulo con transporte fundamentalmente hacia el SSE-SE y 
en menor medida por fallas contrarias a estas, representadas en el diagrama 
estereográfico de la Figura 25. En algún caso estas fallas pueden llegar a tener 
deplazamientos de orden kilométrico, como el caso de las fallas que limitan el borde Sur 
de la Sierra de Aguas, descritas por Soto y Gervilla (1991) e ilustrada en el corte 
geológico F-F´ de la Figura 10. Los bordes meridional y septentrional del Antiforme de 
Santi Petri y de la Sierra de Cártama, respectivamente, están afectados por fallas de este 
sistema (Anexo de Mapas I). 
Fallas con esta cinemática han sido descritas en áreas más occidentales de las 
Béticas, como responsables de la inversión del cabalgamiento de Gibraltar y de la 
exhumación de rocas de unidades de la Dorsal y del Dominio Sudibérico que se 
encontraban bajo el Complejo Alpujárride (Balanyá y García Dueñas, 1986, García 
Dueñas et al., 1992). Estas fallas además parecen haber configurado el límite actual y la 
orientación, ENE, de la línea de costas del Mar de Alborán. 
Harinas y brechas de falla no consolidadas jalonan los planos de las fallas. 
Cuando afectan a arcillas de la Formación de las Millanas o del Complejo de Alozaina 
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se producen cataclasitas foliadas con S-C frágiles y localmente en la falla del Sur de la 
Sierra de Aguas se han encontrado microbrechas cementadas. 
Figura 25 Diagrama estereográfico de orientación de fallas y estrías del sistema extensional 
de alto ángulo NNO-SSE.  B) Diagrama de contornos de la orientación de las estrías del diagrama 
A).  Proyección equiangular en el hemisferio inferior. 
Se observan frecuentes basculamientos hacia el NO relacionados con la geometría 
lístrica, en profundidad de estas fallas, descritos por Soto y Gervilla (1991) en la Sierra 
de Aguas o García Dueñas et al. (1992) en Sierra Bermeja. El basculamiento 
generalizado hacia el NO que afecta a las rocas del Complejo Maláguide y a las FNBA 
que afloran en el borde NO de la Sierra de Santi Petri, cerca de Álora, puede estar en 
relación con las fallas con transporte hacia el SE que limitan el borde S de la Sierra de 
Aguas (corte geológico F-F´ en la Figura 10). 
El eliposide de esfuerzos determinado a partir de estas fallas, utilizando el método 
de redes de búsqueda de Galindo Zaldívar y Lodeiro (1988), tiene una geometría prolata 
(razón áxica=0,05), con el eje mayor subvertical y el menor de orientación NO (Figura 
26). 
Figura 26 A) Fallas y estrías utilizadas para determinar el tensor de paleoesfuerzos 
asociado al sistema extensional SE-NO.  B) Representación estereográfica de los ejes de 
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3.5 ESTRUCTURAS COMPRESIVAS NEÓGENAS 
Las estructuras neógenas contractivas no son muy evidentes en el área de Álora, 
contrastando con las Béticas orientales, donde se han descrito profusamente. Sin 
embargo, se reconocen pliegues que afectan al basamento y a parte del relleno 
sedimentario, como el pliegue de la Sierra de Cártama de orientación ENE que afecta al 
basamento y a los sedimentos del Mioceno Inferior que lo cubren y está en parte sellado 
por sedimentos del Tortoniense Superior y Pliocenos. La edad de los pliegues no se 
puede precisar ya que en la Hoya de Málaga no hay registro sedimentario entre el 
Burdigaliense Superior y el Tortoniense Superior. Aunque claramente afectan a los 
sedimentos del Complejo de Alozaina y seguramente se produjeron durante el 
Tortoniense, si son isocronos con los pliegues neógenos datados en las Béticas centrales 
(Estévez et al., 1982) o en las Béticas orientales (Weijermars et al., 1987; Montenat et 
al., 1990 y descritos también en los epígrafes 4.9 y 5.8 de esta memoria). La 
interferencia entre los pliegues de eje ENE y los “roll overs” extensionales con ejes de 
orientación N/S y NE/SO ha dado lugar a una estructura con morfología de domos y 
cubetas, estando los domos representados por las Sierras de Santi Petri y Cártama. 
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4 EL DOMINIO CORTICAL DE ALBORÁN (DCA) EN EL 
ÁREA DE LORCA 
El Dominio Cortical de Alborán (DCA) está formado en el área de Lorca por 
unidades de los complejos Alpujárride y Maláguide, que afloran en las Sierras de 
Espuña, de la Tercia y de las Estancias (Figura 27). Así mismo, ambos complejos 
constituyen el basamento de la Cuenca de Lorca, cuya cobertera tuvo continuidad 
formal durante parte del Mioceno con la de otras cuencas del SE de las Béticas, 
formando parte de la Cuenca de Alborán Miocena. La Cuenca de Lorca se individualizó 
como una cuenca continental a partir del Messiniense (Montenat et al., 1990, Pérez 
Lorente et al., 1992, Rouchy et al., 1998 y Wrobel y Michalzik, 1999) o del Tortoniense 
terminal (Krijgsman et al., 2000), en cualquier caso, previamente a la llamada “crisis de 
salinidad” del Mediterráneo que ocurrió en el Messiniense terminal (Martín y Braga, 
1994). 
En las tres sierras que rodean al depocentro de Lorca el DCA está formado por 
unidades de características análogas, que han sido correlacionadas de una Sierra a otra 
por Kampschuur et al. (1972) en el MAGNA de Lorca. Las unidades del DCA presentes 
en esta área se caracterizan por formar una pila de unidades cabalgantes que registran un 
metamorfismo creciente hacia el muro de la pila, desde condiciones diagenéticas en las 
unidades más altas, correspondientes a Unidades Maláguides Superiores hasta 
metamorfismo en facies de esquistos verdes en las unidades alpujárrides, de posición 
inferior (Paquet, 1969; Mäkel, 1981; Lonergan, 1991; Nieto et al., 1994 y Lonergan y 
Platt, 1995). 
La distribución del metamorfismo en las unidades del DCA en el basamento de la 
Cuenca de Lorca ha llevado a Lonergan (1991) y Lonergan y Platt (1995) a considerar 
que es posterior al apilamiento de estas unidades y por tanto consecuencia del 
engrosamiento cortical producido por su superposición. Por tanto estas unidades 
representan una porción de corteza continental, en equilibrio geotérmico tras el episodio 
de cabalgamientos y de metamorfismo inicial. La evolución y edad de los  
cabalgamientos responsables de este engrosamiento cortical es objeto de controversia. 
Paquet (1966a; 1966b; 1969; 1970; 1971 y 1974) defendió una edad Eocena para el 
episodio de acortamiento principal, sin embargo Hermes y Kuhry (1969) y Mäkel y 
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Rondeel (1979) propusieron una edad Oligoceno terminal-Mioceno Inferior para el 
episodio de acortamiento más importante. Lonergan (1991; 1993) y Lonergan et al. 
(1994) volvieron a retomar las ideas de Paquet y determinan una edad Eocena para la 
actividad de los cabalgamientos, concluyendo que se inició durante el Eoceno y se 
propagó en la cuenca de “foreland”, situada actualmente al N de Sierra Espuña y Sierra 
de las Estancias durante el Oligoceno tardío con una nueva fase de acortamiento, con 
sentido de transporte hacia el NO en las coordenadas geográficas actuales. Martín 
Martín et al. (1998a) basándose en nuevos datos bioestratigráficos proponen una edad 
comprendida entre el Oligoceno terminal y el Aquitaniense terminal para el episodio de 
acortamiento principal. Posteriormente durante el Burdigaliense inferior-Languiense el 
Subbético retrocabalgó sobre el DCA con sentido de transporte del bloque de techo 
hacia el ESE (Lonergan et al., 1994) 
Figura 27 Mapa de situación geológica del área de Lorca 
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Figura 28 Unidades del Dominio Cortical de Alborán en el área de Lorca, junto con la secuencia 
litoestratigráfica y zonación metamórfica. Ilustración modificada de Lonergan (1991) junto con datos 
propios. Potencia de las Unidades Maláguides medida en Sierra Espuña y el de las Unidades 
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Falla, con trazado incierto
Contacto estratigráfico de posición incierta
Círclo negro, transporte hacia el observador
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mapa geológico del sector en el Anexo de mapas II. Leyenda litológica en las 
Figuras 28 y 30). 
La asunción de condiciones de partida de equilibrio geotérmico en esta pila de 
unidades permite considerar como fallas extensionales a aquellas superficies de falla a 
lo largo de las cuales se producen saltos en el grado metamórfico, Lonergan (1991). 
Este ha sido el criterio fundamental para considerar al contacto entre el Complejo 
Alpujárride y el Maláguide como una zona de falla extensional sobrepuesta a un 
cabalgamiento previo, que habría sido activa durante el Mioceno Inferior (Aldaya et al., 
1991; González Lodeiro et al., 1996; Lonergan, 1991; Lonergan y Platt, 1995). Este 
contacto extensional separaría dos haces de cabalgamientos, el inferior (Complejo 
Alpujárride) formado, en el área, por rocas metamorfizadas bajo condiciones de 
esquistos verdes y el superior (Complejo Maláguide) constituido por rocas diagenéticas 
y a lo sumo con anquimetamorfismo bajo (Lonergan 1991; Nieto et al., 1994; Lonergan 
y Platt; 1995).  
Los datos cinemáticos medidos en calcomilonitas del contacto entre ambos 
complejos, en la Sierra de las Estancias, indican transporte del bloque de techo hacia el 
ENE (Lonergan y Platt, 1995). Otros autores como Aldaya et al. (1991) describen 
estructuras extensionales dúctil-frágiles de transporte hacia el E que fueron activas 
durante el Mioceno inferior. Además, estos autores reconocieron un segundo sistema 
extensional frágil con sentido de transporte hacia el O, que habría sido activo durante el 
Burdigaliense-Serravalliense. En Sierra Espuña Lonergan (1991) y Lonergan y Platt 
(1995) describieron un despegue extensional frágil con transporte hacia el NO, que no 
dataron directamente, aunque consideraron que habría sido activo durante el Mioceno 
Medio por datos indirectos.  
En este capítulo se ha mejorado el conocimiento de la estructura interna y del 
metamorfismo que afectó a los complejos Alpujárride y Maláguide que afloran en el 
área de Lorca, así como la relación tectónica actual entre los contactos de las unidades 
de ambos complejos, poniendo un énfasis especial en la diferenciación entre superficies 
de cabalgamiento y fallas normales de bajo ángulo sobrepuestas. Así mismo se ha 
realizado una correlación de las unidades que forman estos complejos en el área, que 
representan mantos alócotonos largamente superpuestos, agrupándolas en unidades 
tectónicas en función de su evolución tectonometamórfica, como se ilustra en el mapa 
geológico del área de Lorca en el Anexo de mapas II de esta memoria. 
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Además se han reconocido estructuras extensionales y compresivas que afectan a 
las unidades sedimentarias neógeno-cuaternarias y al basamento de la Cuenca de Lorca. 
Estas estructuras han configurado la geometría y distribución de las unidades 
sedimentarias así como las discordancias que las limitan, lo cual ha permitido realizar 
un estudio integrando datos estratigráficos y estructurales para conocer la evolución 
tectónica frágil de esta área durante el Mioceno Superior-Cuaternario. Se ha puesto un 
énfasis especial en el estudio de la dinámica de fallas normales, fallas de salto de 
dirección y la relación de éstas con los pliegues observados en el área. 
4.1 SUCESIONES DE LAS UNIDADES ALPUJÁRRIDES EN EL ÁREA DE 
LORCA 
Forman parte del Complejo Alpujárride aflorante en el área de Lorca las Unidades 
de Saltador, Cortada y de los Molinos definidas por Kampschuur et al. (1972).  Estas 
unidades, aflorantes en las Sierras de Espuña, de la Tercia y de las Estancias 
respectivamente, se han agrupado en una única, denominada Unidad de Tercia. Además 
se ha diferenciado una nueva unidad Alpujárride situada bajo la Unidad de Tercia, que 
se ha denominado Unidad Pintada, cuya posición estructural es la más baja del área 
(Figura 28). 
• Unidad Pintada 
Esta unidad no ha sido descrita por autores previos, aflora en el borde S de la 
Sierra de la Tercia, en el área del “Buitre” (1º 39´00´´W y 37º 42´50´´N) y también al E 
de la Sierra, cerca del Cortijo del Rincón (1º 34´20´´W y 37º 43´50´´N).  
Fundamentalmente aflora una formación de rocas carbonatadas, compuesta por 
mármoles calizos, con un espesor aproximado de 75 m.  A techo de esta formación se ha 
desarrollado una foliación milonítica con una lineación de estiramiento de dirección 
NNO-SSE.  Al S de la Sierra de la Tercia bajo la formación carbonática, afloran 
esquistos y cuarcitas oscuros de grano fino, con bandas de foliación protomilonítica 
formada en facies de esquistos verdes, con la asociación mineral de moscovita + clorita 
+ plagioclasa + grafito + turmalina + cuarzo (Figura 34a) 
• Unidad de Tercia 
Se caracteriza por el importante desarrollo de las formaciones cuarzo-pelíticas.  
Mäkel y Rondeel (1981) diferenciaron dos formaciones, correlacionables con las 
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diferenciadas por De Vries y Zwaan (1967) en Sierra de las Estancias.  La inferior se 
corresponde con la Formación Los Morenos, formada por una sucesión de esquistos 
oscuros de grano fino alternando con bancos de cuarcitas y niveles de calizas negras 
ocasionales, con un espesor aproximado de 300 m. Sobre esta formación aflora una 
correlacionada con la Formación Tonosa, de la cual afloran los dos miembros inferiores.  
El miembro de posición más baja se corresponde con el de Cuarcitas inferior de De 
Vries y Zwaan (1967), compuesto por una sucesión de cuarcitas amarillentas, verdosas 
y marrones con intercalaciones de calcofilitas y metagrauvacas, con aproximadamente 
450 m de potencia.  Sobre este miembro hay una sucesión de aproximadamente 200 m 
de esquistos de grano fino azul-grisaceos y verdosos con intercalaciones de cuarcitas. A 
techo del miembro de esquistos de grano fino afloran algunas lentes de tamaño métrico 
de dolomías grises y yesos, sobre harinas de falla procedentes de la cataclasis del 
miembro de esquistos de grano fino. Estas rocas carbonáticas podrían corresponder a la 
Formación Estancias de De Vries y Zwaan (1967). 
La Unidad de Tercia fué considerada por Azañón et al. (1994) como una unidad 
de tipo Jubrique o Adra, sin embargo, como se verá en el apartado de metamorfismo de 
esta unidad, las condiciones P-T alcanzadas durante la formación de la foliación S1 en 
los términos permotriásicos de esta unidad (6 kbar-300ºC) son de menor grado que las 
estimadas para niveles litoestratigráficos equivalentes de las Unidades de Jubrique y 
Adra (10 kbar-440 ºC, según Azañón y Crespo Blanc (2000)). De forma que si está 
emparentada con las Un. de Jubrique y Adra representa una porción superior de estas 
unidades no conservada en las Béticas occidentales. Aunque lo más probable es que 
represente una unidad de posición estructural más elevada que la de Jubrique que no se 
ha conservado en las Béticas occidentales, ya que entre las pelitas permo-triásicas de 
ambas sucesiones hay intercaladas evaporizas triásicas en Jubrique y también se 
encontraría la Unidad Pintada. 
4.1.1 LITOESTRATIGRAFÍA DEL COMPLEJO MALÁGUIDE EN EL ÁREA DE LORCA 
La sucesión estratigráfica característica del Complejo Maláguide se ha descrito en 
el apartado 2.3, por ello en esta sección me limitaré a describir la distribución y 
potencias alcanzadas por las formaciones de este complejo en el área, cuya columna 
litoestratigráfica sintética se ha representado en la Figura 28. El Complejo Maláguide 
aflorante en el área de Lorca incluye rocas de las Unidades Maláguides Inferiores 
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(UMI) y de las Unidades Maláguides Superiores (UMS). Las formaciones paleozoicas 
de las Unidades Maláguides Superiores están muy adelgazadas en el área de Lorca, no 
superando la cincuentena de metros, contrastando con el espesor kilométrico que 
alcanzan en las Béticas occidentales. Al igual que las Unidades Maláguides Inferiores 
muestran grandes variaciones de espesor, especialmente entre afloramientos situados en 
las diferentes sierras estudiadas en el área de Lorca (Mapa en el Anexo de Mapas II). 
La Unidad de Aledo, denominación que se ha dado a la imbricación inferior del 
Complejo Maláguide (Figura 28), alcanza un espesor máximo de 250 m, aunque 
frecuentemente ha sido omitida por la acción de fallas normales de bajo ángulo. La 
Formación de cuarcitas y filitas alcanza espesores máximos en torno a los 100 m y la 
formación de rocas carbonáticas muestra una potencia máxima de 150 m alcanzado en 
algunos puntos de la Sierra de Tercia, sin embargo en otros lugares la formación 
carbonática no sobrepasa la decena de metros o está ausente, como es el caso en gran 
parte de Sierra Espuña (mapa geológico del área de Lorca en el Anexo de Mapas II).  
La Unidad de Morrón Largo (Figura 28) que incluye a las unidades de Peña 
Rubia, Arcón y Morrón Largo de Kampschuur et al. (1972) aflorantes en las sierras de 
las Estancias, de la Tercia y Espuña respectivamente, muestra una estructura de pliegue 
recumbente con facing hacia el NO en Sierra Espuña (Lonergan, 1991). Por este motivo 
también se ha incluido en esta unidad la Formación de calizas y dolomías atribuida 
tradicionalmente en la Un. de Santa-Yechar (Kampschuur et al., 1972) pero que como 
indican Lonergan (1991) y Lonergan y Platt (1995) podría tratarse del flanco inverso de 
la Unidad del Morrón Largo. Muestra una potencia, medida transversalmente a la 
estratificación de unos 450 m, sin embargo, se obtienen espesores mucho menores si se 
miden transversalmente a las superficies que limitan a esta unidad, ya que la 
estratificación es oblicua a estos límites (cortes 1-1´ y 5-5´, Fig. 29).  
En el grupo de Unidades Maláguides Superiores se han diferenciado dos unidades 
mayores, que en orden ascendente corresponden a las unidades de Atalaya y Morrón de 
Totana (Figura 28), diferenciadas por Kampschuur et al. (1972) y Mäkel y Rondeel 
(1979) en Sierra Espuña. La Unidad de Atalaya está constituida pro aproximadamente 
50 m de grauwackas de la Fm. Almogía, por 150 m de arcillas y conglomerados de la 
Fm. Detrítica permo-triásica y por 300 m de carbonatos triásicos. La Unidad del Morrón 
de Totana supera los 2 km de espesor e incluye las formaciones diferenciadas en la 
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Unidad de Atalaya sobre las cuales hay rocas de la cobertera post-Triásica del 
Maláguide (Figura 28). 
4.2 COBERTERA SEDIMENTARIA DE LA CUENCA DE LORCA 
La estratigrafía de la Cuenca de Lorca ha sido estudiada por diversos autores 
(Montenat, 1973 y 1977;  Montenat et al., 1990; Pérez Lorente et al., 1992; Guillén 
Mondéjar, 1994;  Guillén Mondéjar et al., 1995a; 1995b y 1996; Martínez Díaz, 1998; 
Rouchy et al., 1998 y Wrobel y Michalzik, 1999). Guillén Mondéjar (1994) diferenció 
cinco unidades tectosedimentarias (UTS), en el sentido de Megías (1982) que incluyen 
sediemntos depositados desde el Mioceno Inferior hasta el Plioceno; esta propuesta fue 
modificada por Martínez Díaz (1998) reduciéndolas a cuatro. No obstante, en este 
trabajo se presenta una división de unidades estratigráficas modificada, ilustrada en la 
Figura 30 y descrita abajo.  
• Unidad I (Burdigaliense Superior-Serravalliense) 
Guillén Mondéjar (1994) incluyó en su Unidad Tectosedimentaria I, sedimentos 
marinos pelágicos del Burdigaliense-Serravalliense aflorantes en el borde N de la 
Cuenca de Lorca y sedimentos aluviales aflorantes en el borde meridional, 
correspondientes a las formaciones Campico de Flores y Fm. Carraclaca (Pérez Lorente 
et al., 1992) considerándolas como equivalentes laterales. Sin embargo en ningún punto 
se observa que los sedimentos aluviales pasen lateralmente a sedimentos marinos. Por 
otro lado, en el borde meridional de la Sierra de la Tercia se han encontrado sedimentos 
marinos de cuenca bajo la Fm. Carraclaca, discordante, que contienen fauna, datada por 
Serrano, propia del Burdigaliense superior-Serravalliense:  Globigerina praebulloides 
(BLOW), Globigerina bulloides (D´ORBIGNY), Globigerina falconensis (BLOW), 
Globigerinoides gr. Trilobus (REUSS), Orbulina suturalis (BRÖNNIMANN), 
Neogloboquadrina siakensis (LEROY), Neogloboquadrina continuosa (BLOW), 
Globorotalia cf. Praemenardii (CUSHMAN & STAINFORH), Globoquadrina 
baroemoenensis (LEROY).   
En el borde N de la Depresión de Lorca la Unidad I es equivalente a la formación 
Campico de Flores de Pérez Lorente et al. (1992) y está constituida por margas blancas 
y grisáceas, areniscas y conglomerados de origen marino que reposan mediante un 
contacto erosivo sobre materiales del Oligoceno Superior del Subbético. En el borde S 
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de la Sierra de la Tercia se encuentra en pequeños afloramientos sobre unidades del 
Complejo Maláguide, estos afloramientos se han ilustrado en el mapa geológico del 
sector de Lorca-Alhama en el Anexo de mapas II.   
• Unidad II (Serravalliense-Tortoniense Inferior) 
Esta secuencia deposicional está constituida por la Formación Carraclaca, 
compuesta por conglomerados rojos, margas y limos grises con intercalaciones de 
yesos, depositados en medios aluviales y lacustres.  Es transgresiva sobre unidades del 
Complejo Maláguide en la Sierra de la Tercia, Sierra Espuña y en la Sierra de las 
Estancias o se encuentra sobre la Unidad I mediante una discordancia erosiva (Figura 31 
a). Pasa de abajo arriba de facies de abanicos aluviales, a facies de medios fluviales y 
lacustres.  No ha sido datada directamente al no mostrar facies marinas. Frecuentemente 
contiene cantos metamórficos Nevado Filábrides procedentes de la Unidad de Bédar-
Macael, como anfibolitas y micaesquistos de Tahal. 
• Unidad III (Tortoniense Inferior) 
Esta secuencia deposicional, en Sierra de la Tercia, constituye afloramientos muy 
pequeños formados por calciruditas, limos, margas y conglomerados de medios marinos 
y transicionales. Es discordante sobre sedimentos de la secuencia anterior, mediante una 
discordancia erosiva, que marca la primera transgresión marina del Tortoniense.   
Los cantos de los conglomerados son fundamentalmente calizas, dolomías, 
cuarcitas rojas y rocas básicas, que muestran una deformación alpina débil, consistente 
en un clivaje pizarroso, ausente en los términos cuarcíticos, y en un metamorfismo de 
muy bajo grado. Estos cantos se han atribuido a rocas como las que afloran en las 
Sierras de Carrascoy y de Almagro, correspondientes al la Unidad de Almagro. El 
afloramiento más extenso de esta secuencia deposicional aflora en la cabecera de la 
Rambla de Lébor (1º 35´20´´O - 37º 46´10´´N).  Está formado de abajo arriba por una 
sucesión de limos  y areniscas de medios transicionales, margas y por conglomerados 
marinos con foresets progradantes hacia el N-ONO, con frecuentes discordancias 
internas (véase corte 1-1´en la Figura 29).   
La sucesión de margas fue datada mediante foraminiferos planctónicos por 
Montenat et al. (1990), obteniendo una edad Tortoniense inferior. Esta secuencia 
deposicional fue incluida por Montenat et al. (1990) en su Tortoniense I, como 
equivalente lateral de la Fm. de Carraclaca, sin embargo, en varios afloramientos en la 
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parte occidental de la Sierra de la Tercia afloran conglomerados marinos de esta 
secuencia deposicional, discordantes sobre la Fm. Carraclaca. En la propia Rambla de 
Lébor, la disposición de los buzamientos de la secuencia deposicional II indica que 
entra debajo de la secuencia marina de la Unidad III. 
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Figura 31 A) Unidades I y II en el borde meridional de Sierra de la Tercia, T) arcillitas y cuarcitas 
del Maláguide, U) margas y margocalizas blancas (Unidad I), V) conglomerados continentales rojos 
(Unidad II). B) Discordancia intra-tortoniense en el extremo oriental de la Sierra de la Tercia 
(Rambla de labor). X) limos y margas de edad Tortoniense Inferior (Montenat et al., 1990) de la 
Unidad III, Y) conglomerados de frente deltáico (Unidad III), Z) calciruditas del Tortoniense 
Superior (Fm. Manilla). 
• Unidad IV (Tortoniense Superior-Messiniense basal) 
Esta unidad incluye en orden ascendente a Fm. Manilla (Pérez Lorente et al., 
1992), constituida por calciruditas con grandes ostreidos y erizos, calizas arrecifales y 
conglomerados marinos, que no ha sido datada directamente, la Fm. de Carivete (Pérez 
Lorente et al., 1992) compuesta por margas con fauna del Tortoniense Superior 
(Montenat et al., 1990 y Pérez Lorente et al., 1992) y la Fm. de los Secanos, formada 
por conglomerados de color morado de medios continentales y deltáicos. La F. Manilla 
se depositó directamente sobre las unidades II, III y sobre el basamento, mediante una 
discordancia angular erosiva. Montenat et al. (1990) describieron el afloramiento de esta 
discordancia angular en la Rambla de Lébor, donde se observan conglomerados marinos 
de tonos grises de la Unidad III rubefactados por exposición subaérea durante el 
Tortoniense Inferior, previa al depósito de las calciruditas de la Unidad IV (Figura 31b).  
En la Figura 32 se puede observar la orientación de la estratificación en estas secuencias 
deposicionales. En la parte noroccidental de la Sierra de la Tercia, la Fm. de Manilla 
pasa lateralmente y se indenta con margas de la Fm. de Carivete, esto nos ha inclinado a 
incluir ambas formaciones en una misma unidad sedimentaria, a diferencia de autores 
previos como Guillén Mondéjar et al. (1995) que las incluyeron en unidades diferentes. 
En el borde septentrional de la Sierra de la Tercia debajo de la Fm. Manilla afloran 
sedimentos marinos pertenecientes a la Unidad III describiendo una discordancia 
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angular progresiva. Este hecho parece indicar que hacia el centro de la Cuenca de Lorca, 
al N de la Sierra de la Tercia la discordancia angular erosiva entre las unidades III y IV 
pasa a ser una paraconformidad. 
Figura 32 Diagram
a de la orientación de 
la estratificación en 
una misma vertical en 
las Unidades  II, III y 
IV.  Datos tomados en 
la Rambla de Lébor.  
Hemisferio inferior, proyección equiángular. 
Los conglomerados de los Secanos afloran fundamentalmente en el borde S de la 
Sierra de la Tercia, pasando lateralmente hacia el N a las margas de la Fm. Carivete, 
como intercalaciones de debritas en el seno de estas. Los datos de paleocorrientes 
indican transporte hacia el NE (Montenat et al., 1990). Gran parte de los cantos de estos 
conglomerados proceden, al igual que los conglomerados de la Unidad III de la Unidad 
de Almagro. Hacia el sur (Cortijo del Rincón, 1º 34´20´´W - 37º 43´50´´N) los 
conglomerados llegan a reposar directamente sobre esquistos de grano fino de la Unidad 
de Tercia, definiendo una discordancia erosiva y poniendo de manifiesto el carácter 
general transgresivo que muestran los sedimentos del Tortoniense hacia el Sur 
cubriendo un paleorelieve que se encontraba en la actual depresión del Guadalentín. En 
el borde meridional de la depresión del Guadalentín afloran conglomerados con las 
mismas características, pero el sentido de las paleocorrientes es contrario. 
• Unidad V (Messiniense) 
Quizá sea la unidad más compleja y polemizada entre autores previos, ya que 
durante su depósito se produce la continentalización de la Cuenca de Lorca, estando 
representada por multitud de medios sedimentarios, no siempre conectados entre sí.  
Hemos incluido en esta secuencia deposicional, al igual que Pérez Lorente et al. (1992), 
en orden ascendente: la Fm. de Aledo, compuesta por calciruditas, la Fm. de la Serrata, 
constituida por margas grises intercaladas con niveles de yesos, laminitas calcáreas, 
diatomitas y yesos (Montenat et al., 1990; Pérez Lorente et al., 1992; Rouchy et al., 
1998). Datos de un sondeo en el núcleo de la Cuenca de Lorca indican la existencia de 
más de 200 m de espesor de halita junto con arcillas bituminosas debajo de los yesos. A 
N
n=3 (Estratificación en margas
de la SD III)
n=2 (Estratificación en calciruditas
de la SD IV)
n=1 (Estratificación en conglomerados
de la SD II)
Num total: 6
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la base de las formaciones Serrata y Aledo se ha identificado fauna del Messiniense 
(Montenat et al., 1990; Rouchy et al., 1998 y Jurkschat et al., 2000); aunque Krijgsman 
et al. (2000) mediante datos bioestratigráficos y magnetoestratigráficos consideran que 
estas formaciones son de edad Tortoniense terminal. 
Sobre estas formaciones se encuentra la Fm. de Nonihay (Fig. 30), compuesta de 
conglomerados rojos de abanicos deltáicos y aluviales que se indenta lateralmente con 
la Fm. De Torreálvilla, constituida a su vez por arcillas rosadas, conglomerados y limos 
de medios fluviales y lacustres que afloran en el centro de la Cuenca de Lorca y en la 
Depresión del Guadalentín. Los cantos de la Fm. Torrealvilla son calizas procedentes 
del Subbético (Martínez-Díaz, 1998). Según Krijgsman et al. (2000) esta formación es 
equivalente a las sucesiones continentales del Turoliense de la Cuenca de Fortuna 
(Agustí et al., 1981; Agustí, 1981; Garcés et al., 1998). El contacto entre las unidades 
IV y V es una discordancia angular donde el buzamiento de la estratificación pasa de los 
25º en margas de Carivete a 7-15º en la Fm. Serrata. 
• Unidad VI. ¿Plioceno? 
Discordantemente sobre la unidad anterior hay una sucesión de sedimentos 
fluviales y lacustres, con facies mayoritariamente detríticas.  Estos sedimentos se han 
agrupado en la Fm. Pinosa (Pérez Lorente et al., 1992).  Los cantos de esta unidad, son 
generalmente calizas procedentes del Subbético (Martínez Díaz, 1998) y observaciones 
propias.  Aflora en el Centro de la depresión de Lorca en el cerro de la Pinosa.  
• Sedimentos Cuaternarios 
Se encuentran rellenando la Depresión del Guadalentín que discurre paralelamente 
a las trazas de fallas de la zona de Falla de Alhama de Murcia, evidenciando que su 
depósito fué y es coetáneo al fallamiento (Silva et al., 1992b;  Baena et al., 1993;  Silva, 
1994;  Martínez Díaz, 1998). Este relleno sedimentario se dispone según una geometría 
en bancos (Keller y Pinter, 1996), donde los depocentros sedimentarios activos han 
migrado hacia el Sur hacia el banco topográficamente más deprimido (Silva, 1994). 
Martínez Díaz (1998) diferenció las siguientes unidades morfosedimentarias: 
a) Terrazas fluviales del Plioceno Superior-Pleistoceno Inferior:  
Están formadas por gravas con cantos calcáreos de procedencia subbética 
(Martínez Díaz, 1998) con intercalaciones de limos grises y pardos.  Sus afloramientos 
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no son cartografiables.  Se encuentran discordantemente sobre sedimentos de la Unidad 
V verticalizados y bajo abanicos aluviales del Pleistoceno medio y superior. La 
discordancia entre estas terrazas fluviales y la Unidad V podría ser la más antigua de las 
relacionadas con la actividad de la Falla de Alhama de Murcia. 
b) Abanicos aluviales y glacis del Pleistoceno Medio.  
Esta unidad la componen limos anaranjados y conglomerados con intercalaciones 
de calcretas, los conglomerados proceden de rocas subbéticas y de rocas del DCA.  
Afloran al S de la Sierra de la Tercia, en las inmediaciones de la Falla de Alhama de 
Murcia. 
c) Abanicos aluviales del Pleistoceno Medio y Superior:  
Estos abanicos aluviales encostrados son muy similares a los anteriores, los cantos 
son de tonalidades más oscuras al disminuir el porcentaje de cantos de calizas blancas 
del Subbético, cortan a los abanicos de la unidad anterior, situándose a una cota 
topográfica menor.  Dataciones isotópicas de las series del U han dado edades de 304 ka 
y de 198 ka para travertinos intercalados en estos abanicos (Martínez Díaz, 1998). 
d) Abanicos aluviales del Pleistoceno Superior-Holoceno. 
Estos son abanicos de menor tamaño, depositados en posiciones más distales que 
los anteriores, no están encostrados y el tamaño de grano es menor que en los previos.  
Esta unidad enlaza con los depósitos de ramblas actuales. Silva (1994) los incluye 
dentro de su tercera fase deposicional y les asigna una edad inferior a 85.000 años.   
4.3 ESTRUCTURAS PENETRATIVAS EN EL COMPLEJO ALPUJÁRRIDE  
Las pelitas del Complejo Alpujárride presentan una foliación de crenulación muy 
penetrativa (S2) definida por mica blanca + paragonita + intercrecimiento 
submicroscópico de micas de K y Na + cloritas + cuarzo + turmalina + grafito, a la que 
se superpone un clivaje de crenulación, (S3), espaciado, con crecimiento de cloritas + 
calcita + cuarzo asociado. En dominios lenticulares rodeados por S2 se conserva una 
foliación relicta (S1) definida por mica blanca + cloritas + cuarzo (Figura 34b). 
En la Unidad Pintada, en algunas bandas hay una foliación protomilonítica 
sobrepuesta a las estructuras descritas anteriormente, desarrollada en facies de esquistos 
verdes (Figura 34a). A techo de los mármoles de esta unidad la foliación es milonítica 
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de orientación subhorizontal y contiene una lineación de estiramiento de dirección 
NNO-SSE. Las milonitas parecen haberse formado por deformación coaxial, ya que los 
porfiroclastos incluidos en la foliación milonítica son simétricos. 
La esquistosidad de los términos pelíticos a escala de afloramiento tiene una 
geometría anastomosada, debido a la presencia de abundantes pliegues sinfoliares 
desraizados de cuarzo, por la existencia de frecuentes boudines de cuarzo y de rocas 
calcosilicatadas y también por la presencia de un clivaje grosero, dúctil de tipo C´ de 
bajo ángulo que corta a la foliación principal. Estas estructuras ponen de manifiesto el 
carácter de aplastamiento coaxial y por cizalla simple producido coetáneamente y con 
posterioridad, respectivamente, a la foliación principal (S2), en un proceso paralelo a la 
descompresión isotérmica de las rocas (epígrafe 4.3.1). Este proceso de aplastamiento 
ha sido descrito también en las Béticas occidentales y centrales (Balanyá et al., 1993 y 
1997; Azañón et al., 1997; Argles et al., 1999 y Azañón y Crespo Blanc, 2000).   
Figura 33 A) Diagrama de orientación de superficies C´ frágiles, fibras de Qtz y de la foliación 
principal en la Un. de Tercia en Sierra de la Tercia. B) Mismos datos que A, rotados para deshacer la 
rotación producida por plegamiento Neógeno de dirección ENE-OSO.  Proyección equiángular, 
hemisferio inferior. 
Sobre la crenulación S2 se desarrolla una lineación mineral grosera, marcada por 
filosilicatos y cuarzo de orientación de N-S a NO-SE en la Sierra de la Tercia (Figura 
36), coincidente con la dirección de extensión marcada por los cuellos de boudines. 
A) B) N
Estación anterior rotada
con un eje horizontal de





n=10 (Fibras de Qtz)
Num total: 29
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Figura 34 A) Esquisto grafitoso con foliación S2 de carácter protomilonítico, de la Unidad Pintada. 
B) Esquisto grafitoso de grano fino de la Unidad de Tercia donde se observa la relación entre la 
foliaciones S1 y S2 y el clivaje de 
crenulación espaciado S3. 
Figura 35 Diagrama de orientación de 
superficies C´frágiles, fibras de cuarzo y de 
la foliación principal en la Un. de Tercia en 
la Sierra de las Estancias oriental.  
Proyección equiangular, hemisferio inferior. 
Figura 36 Diagrama de la orientación de 
ejes de pliegues F2 y de la foliación 
principal en la Unidad de Tercia, Sierra de la 
Tercia (bloque de muro del Despegue de 




A estas estructuras, en los términos pelíticos, se sobrepone un clivaje de 
crenulación extensional frágil (Platt y Vissers, 1980). Sobre las superficies de este 
clivaje (superficies C´) han crecido fibras escalonadas de Qtz, Chl y Cte, que corroboran 
su desplazamiento normal.  El sentido de transporte es predominantemente hacia el O-
ONO en la Sierra de la Tercia y hacia el N en Sierra de las Estancias, ver Figuras 33 y 
35.   
Hacia el techo de la secuencia se observan frecuentes zonas de falla definidas por 
harinas de falla afectando a los esquistos de grano fino, de forma que gran parte de las 
N
n=31 (Ejes de pliegues F2)
n=10 (foliación principal Sp)
Num total: 41
 N 
n = 2 0   ( Fibras de cuarzo)
n = 6   ( F oliación)
n = 4   ( P l anos C´)
N u m   t otal: 30
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medidas de estructuras dúctiles se han realizado en cuerpos de roca lenticulares, 
rodeados de harinas de falla. 
Figura 37 A) Diagrama de la orientación de ejes de pliegues F2 y F3 y de foliación principal en la 
Unidad de Tercia (bloque de techo del Despegue de Tercia).  B) Orientación de elementos 
estructurales de pliegues F3, en horse extensional, a techo de la Unidad Cortada, Sierra de las 
Estancias Oriental. Proyección equiángular, hemisferio inferior. 
Pliegues previos y sincinemáticos a S2 
En los términos pelíticos hay abundantes pliegues desraizados, afectando a venas 
de cuarzo especialmente.  Son isoclinales, conservándose generalmente sólo las 
charnelas englobadas por la foliación principal.  En las formaciones cuarcíticas hay 
pliegues cuyo plano axial es paralelo a la foliación principal, así como sus flancos.  Los 
ejes de estos pliegues son subparalelos a la lineación mineral presente en la foliación, de 
orientación NO-SE, generalmente inclinados hacia el NO en la Sierra de la Tercia y 
hacia el SO en la Sierra de las Estancias (ver Figuras 36 y 37). Estos pliegues deben de 
ser en parte sincinemáticos a la foliación principal y después haber sido aplastados y 
quizá rotados de forma que sus ejes sean 
paralelos a la lineación mineral. 
Figura 38 Diagrama de orientación de ejes 
de pliegues F4 y de la foliación Sp afectada.  
Proyección equiangular, hemisferio inferior. 
 
Pliegues asimétricos (F3) 
Tienen vergencia general hacia el NE, aunque en algunos sitios muestran 
orientaciones distintas (Figura 37). En el área de Lorca estos pliegues sólo se han 






















charnela con crecimiento de Chl+Cte+Qtz asociado. Se han correlacionado con los 
pliegues recumbentes F3 descritos en el sector central de las Béticas y relacionados con 
un episodio de plegamiento con vergencia hacia el N (Simancas y Campos, 1993; 
Azañón et al., 1997 y Balanyá et al., 1997). 
Pliegues de orientación E-O 
Pliegues asimétricos, más abiertos que los anteriores, con vergencia hacia el N, no 
desarrollan clivaje de crenulación, los flancos inversos buzan fuertemente (Figura 38) 
4.3.1 METAMORFISMO EN LA UNIDAD DE TERCIA 
La Unidad de Tercia ha alcanzado condiciones metamórficas en facies de 
esquistos verdes, con asociaciones minerales de (fengita + clorita + sudoita + pirofilita + 
Qtz + Apatito +grafito), durante el desarrollo de la foliación relicta S1 y de la foliación 
principal, S2.  Para establecer las condiciones P-T alcanzadas por estas rocas, se han 
seleccionado muestras de los esquistos de grano fino de la Unidad de Tercia en Sierra 
de la Tercia y en el extremo oriental de la Sierra de las Estancias.   
Figura 39 Pares mica-clorita utilizados para determinar las condiciones P-T sufridas por la 
muestra W.Est.2. 
Estructura del DCA en el área de Lorca 
 - 67 -
Estas muestras se caracterizan por presentar varias generaciones de fengitas y 
cloritas, formadas durante la evolución tectonométamórfica de la Unidad de Tercia, 
definiendo las estructuras S1 y S2 y localmente la S3.  
Figura 40 Diagramas TWEEQU para el equilibrio entre las fases agua (W), cuarzo (aQz), Al-
celadonita (Atd), moscovita (Ms), pirofilita (Apr), sudoita (Sud), amesita (AmV) y clinocloro (Chl) 
para los esquistos de grano fino de la Unidad de Tercia. Las reacciones representadas son las 
siguientes:  1: 2 sud + 4 aQz = 2 APr + AmV + 2 W; 2  : 5 sud + 23 aQz = 8 APr + 2 Chl + 4 W;  3  : 
2 ATd + 4 APr = 15 aQz + 2 Ms + sud;  4  : 2 Chl + 4 APr = 15 aQz + 2 AmV + sud;  5  : 26 sud + 8 
Chl = 14 APr + 23 AmV + 30 W;  6  : 4 Chl + 6 APr = 26 aQz + 5 AmV + 2 W,  7  : 3 sud + 2 Chl = 
7 aQz + 4 AmV + 4 W;  8  : 26 sud + 8 ATd = 14 APr + 8 Ms + 15 AmV + 30 W;  9  : 4 ATd + 6 
APr = 26 aQz + 4 Ms + AmV + 2 W;  10  : 3 sud + 2 ATd = 7 aQz + 2 Ms + 2 AmV + 4 W;  11  : 26 
sud + 23 ATd = 14 APr + 23 Ms + 15 Chl + 30 W;  12  : 5 ATd + 6 APr = 26 aQz + 5 Ms + Chl + 2 
W; 13  : 3 sud + 4 ATd = 7 aQz + 4 Ms + 2 Chl + 4 W;  14  : Chl + Ms = ATd + AmV.  Las 
asociaciones de la izquierda son estables en el campo de valores más bajos de la variable Y o en el 
campo de los valores más bajos de la variable X para las reacciones verticales. 
Figura 41 Tra-yectoria P-T 
seguida por los esquistos de 
grano fino de la Unidad de 
Tercia. Los círculos representan 
puntos P-T determinados para 
el equilibrio entre pares de 
clorita y fengita.  Reacciones 
univariantes representadas a 
partir de la base de datos 


























































 - 68 -
Se ha realizado un análisis de las condiciones termobarométricas de equilibrio 
locales entre pares minerales de micas y cloritas que definen las distintas 
microestructuras de las pelitas de la Unidad de Tercia. Para ello se ha utilizado la 
técnica del análisis de multiequilibrios de Berman (1991) con el software TWEEQU de 
este mismo autor (véase anexo sobre el cálculo temobarométrico). La composición de 
las fengitas, es sensible a las condiciones de presión mientras que la composición de las 
cloritas se utiliza como geotermómetro.  Todos los posibles equilibrios en los que están 
implicadas las micas y cloritas son calculados utilizando modelos de actividad (Berman, 
1988) y representados en un diagrama P-T.  Si todas las reacciones representadas 
convergen en un punto del espacio P-T, la composición química de los minerales 
analizados es indicativa de la existencia de un posible equilibrio químico entre las 
cloritas y fengitas y además se obtienen las condiciones P-T de formación de estos 
minerales (Berman, 1991). 
Se han analizado pares de micas y cloritas que podrían estar en equilibrio según 
muestran sus relaciones texturales, mediante una microsonda electrónica CAMEBAX 
en la universidad de París VI (Anexo Metodología de Multiequilibrios). La composición 
de las fengitas y micas analizadas se ha indicado en el Anexo de composiciones 
minerales.  Algunos de los minerales analizados se han ilustrado en la Figura 39. Las 
condiciones de equilibrio entre pares de mica y clorita correspondientes a los distintos 
dominios estructurales se han determinado dentro del sistema FMASH utilizando el 
paquete de software TWEEQU de Berman (1991) y modelos de actividad determinados 
por  Vidal et al. (2001) para las cloritas, Parra et al. (2001) para las fengitas y Berman 
(1988) para el resto de minerales. Para el H2O se ha utilizado la rutina de Haar et al. 
(1984), considerando una fugacidad de H2O=1. En la mayoría de los casos, el análisis 
de las condiciones de equilibrio para los pares mica-clorita analizados indicaba que o 
los minerales analizados no estaban en equilibrio, que los componentes considerados en 
el sistema no son los correctos, por ejemplo muchas de las micas son ricas en Na, que 
los datos termodinámicos no sean correctos o que los análisis con la microsonda fueran 
defectuosos. Sin embargo algunos de los pares analizados muestran condiciones de 
equilibrio y las reacciones se intersectan en la proximidad de un punto. Dos de los 
diagramas que han dado resultados se han ilustrado en la Figura 40 y se ha podido 
determinar una trayectoria P-T para la Unidad de Tercia, ilustrada en la Figura 41. 
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Se han obtenido tres poblaciones de datos termobarométricos, la primera de ellas 
está constituida por equilibrios a presiones en torno a 5,5 kbar y 305 ºC, la segunda 
población corresponde a condiciones de entre 2 y 3 kbar y 325 ºC y finalmente se 
obtienen algunos datos con presiones intermedias entre 1 y 2 kbar y temperaturas por 
debajo de los 300 ºC que podrían corresponder a la trayectoria retrógrada que han 
seguido estas rocas. En general se observa una descompresión con un ligero 
calentamiento del orden de 20 ºC desde 5,5 hasta 2,5 kb y finalmente las rocas se 
enfrian a presiones muy bajas de aproximadamente 1,5 kbar. Si se supone una densidad 
media para las pelitas de 2,67 gr/cm3 estas rocas habrían alcanzado el máximo térmico a 
8-9 km y se habrían enfriado a 6-7 km de profundidad lo cual supone unas condiciones 
de flujo térmico anómalamente altas, típicas de un contexto extensional. 
4.4 ESTRUCTURA Y METAMORFISMO DE LAS UNIDADES MALAGUIDES 
INFERIORES 
4.4.1 UNIDAD INTERMEDIA DE ALEDO 
Las pelitas de esta unidad se caracterizan por mostrar un clivaje pizarroso (S2), de 
geometría anastomosada, marcado por concentración de minerales opacos (Figura 42).  
En las muestras más detríticas el clivaje es grosero, del orden de 2-3 mm.  La 
pizarrosidad está producida fundamentalmente por mecanismos de disolución por 
presión y por rotación de filosilicatos previos. Prácticamente no hay crecimiento 
mineral, salvo en colas de presión de clastos de Qtz, donde crecen barbas de 
Mus+Chl+Qtz+Cte. En las muestras más cuarzosas hay un crecimiento mineral mayor, 
definiendo la pizarrosidad.  Los granos de cuarzo tienen bordes indentados y en algunas 
muestras una extinción ondulante incipiente sin que se hayan llegado a formar 
subjuntas. Esta pizarrosidad se ha generado como plano axial de pliegues similares, que 
han sido interpretados como coetáneos a ella (Lonergan, 1991). Estos pliegues muestran 
una orientación variable aunque especialmente de dirección NE-SO (Figura 43). La 
pizarrosidad S2 afecta a una fábrica planar previa (S1), que se puede observar en las 
láminas delgadas de la Figura 42, paralela a la laminación sedimentaria, definida por el 
crecimiento de cloritas y algunas micas y por rotación de micas detríticas previas, en 
relación a la cual no se han observado pliegues. 
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Figura 42 Láminas delgadas de pelitas de la Unidad de Aledo dónde se observa la relación entre la 
foliación S1, paralela a la estratificación con crecimiento de mica y clorita asociada y el clivaje 
pizarroso S2, formado por mecanismos de 
disolución por presión y rotación de filosilicatos 
previos. 
Figura 43 Diagrama de orientación de ejes de 
pliegues similares asociados a la pizarrosidad de 
la Unidad Intermedia, datos propios y de 
Lonergan (1991) recogidos en Sierra Espuña.  
Hemisferio inferior, proyección equiangular. 
Figura 44 A) Foto de fibras de Qtz + Ch l+ Cte de orientación N-S creciendo sobre superficies C´. 
Filitas de la Unidad de Aledo en Sierra Espuña. B) Clivaje extensional espaciado afectando a filitas 
de la Unidad de Aledo en Sierra Espuña. La orientación de fibras, superficies C´del clivaje 
extensional y la foliación se ha representado en la Figura 45b. 
Localmente se han observado pliegues angulares menores, afectando a la 
pizarrosidad, que desarrollan un clivaje de crenulación espaciado, definido por venas de 
N
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calcita + cuarzo + filosilicatos. Los ejes de estos pliegues tienen una orientación ONO-
ESE, con vergencia general hacia el NE. 
A estas estructuras, en las pelitas, se sobrepone un clivaje extensional frágil con 
un espaciado decimétrico (Figura 44b). Sobre las superficies C´ y sobre la foliación 
crecen fibras de Qtz + Cte + Chl, de dirección fundamentalmente N-S y que indican 
transporte predominante hacia el S (Figura 44a). La orientación de las superficies C´y 
de las fibras que crecen sobre ellas ha sido ilustrada en la Figura 45. En las litologías 
más cuarcíticas, en lugar de haber superficies C´, se observan venas verticales rellenas 
de cuarzo y calcita, que indican la misma dirección de extensión que el clivaje de 
crenulación extensional. 
Figura 45 Elementos estructurales extensionales de la Unidad de Aledo A) Diagrama de contornos 
de densidad de la orientación de fibras de Qtz + Cte + Chl.  B) y C) Diagramas de la orientación de 
superficies C´, fibras y clivaje pizarroso en pelitas en Sierra  Espuña y en Sierra de las Estancias 
respectivamente.  Hemisferio inferior, proyección equiángular. 
El estudio de la cristalinidad de la illita indica que esta imbricación ha sufrido 
anquimetamorfismo alto (Lonergan, 1991 y Nieto et al., 1994). Además, se ha 
reconocido un episodio de retrometamorfismo regional, a minerales de la arcilla 
(esmectitas) en Sierra Espuña (Nieto et al., 1994). 
max. dens.=6.21 (at 355/ 12)
min. dens.=0.00
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Figura 46 Diagrama P-T obtenido con 
TWEEQU para el equilibrio entre las fases agua 
(W), cuarzo (aQz), Al-celadonita (Atd), 
moscovita (Ms), pirofilita (Apr), amesita 
(AmV), Clinocloro (Chl) y kaolinita (Kln) en la 
muestra w.est.3, correspondiente a la Unidad de 
Aledo. Las reacciones representadas son las 
siguientes: 1: 4 Chl + 6 APr = 26 aQz + 5 AmV 
+ 2 W;  2: 4 ATd + 6 APr = 26 aQz + 4 Ms + 
AmV + 2 W;  3: 2 aQz + Kln = APr + W;  4: 
Chl + Ms = ATd + AmV;  5: 5 ATd + 6 APr = 
26 aQz + 5 Ms + Chl + 2 W;  6: 4 Chl + 8 APr 
= 2 Kln + 30 aQz + 5 AmV;  7: 4 Chl + 13 Kln = 7 APr + 5 AmV + 15 W;  8: 4 Chl + 6 Kln = 14 
aQz + 5 AmV + 8 W;  9: 4 ATd + 8 APr = 2 Kln + 30 aQz + 4 Ms + AmV;  10: 4 ATd + 13 Kln = 7 
APr + 4 Ms + AmV + 15 W;  11: 4 ATd + 6 Kln = 14 aQz + 4 Ms + AmV + 8 W;  12: 5 ATd + 8 
APr = 2 Kln + 30 aQz + 5 Ms + Chl;  13: 5 ATd + 13 Kln = 7 APr + 5 Ms + Chl + 15 W;  14: 5 ATd 
+ 6 Kln = 14 aQz + 5 Ms + Chl + 8 W. 
Figura 47 Pares de mica clorita en la muestra W. Est.3 utilizados para calcular condiciones 
termobarométricas de la Unidad de Aledo. 
Al igual que en la Unidad de Aledo, se han analizado pares de cloritas y fengitas 
en pelitas de esta imbricación, para determinar las condiciones P-T que ha alcanzado.  
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condiciones de equilibrio (Figura 44), bajo condiciones de aproximadamente 5 kb de 
presión y 240ºC.  En principio parecen presiones excesivas, y quizás el valor de presión 
no sea fiable, sin embargo el valor de la Tª coincide con el obtenido mediante un 
geotermómetro de clorita independiente desarrollado por Zang y Fyfe (1995). Este 
geotermómetro se basa en la dependencia entre la cantidad de Al (IV) y la temperatura 
en la clorita.  Fue ideado por Cathelineau y Nieva, (1985) que observaron una 
correlación lineal entre la proporción de Al (IV) y la temperatura de formación de 
cloritas en el sistema geotermal de Los Azufres (Méjico).  Posteriormente ha sido 
modificado por Zang y Fyfe (1995) corrigiendo el valor de Al (IV) para tener en cuenta 
su variación en función de la fracción molar Fe/(Fe+Mg) obteniendo la siguiente 
ecuación: 
T(ºC)=106.2((Al(IV)-0.88{Fe/(Fe+Mg)-0.34})+17.5 
Utilizando este geotermómetro se obtienen temperaturas para las cloritas de la 
imbricación inferior de las UMI comprendidas entre 163 y 267 ºC con una media de 
245.2 ºC.  Las temperaturas obtenidas mediante el estudio de inclusiones fluidas en 
venas de cuarzo de estas rocas se encuentran entre 180 y 200ºC, Nieto et al. (1994). 
4.4.2 IMBRICACIONES SUPERIORES DE LAS UNIDADES INTERMEDIAS, UNIDAD DEL 
MORRÓN LARGO. 
Se caracteriza por tener un clivaje pizarroso grosero en los términos pelíticos y un 
clivaje espaciado en las cuarcitas.  El clivaje es más penetrativo en la imbricación de 
posición inferior.  Está definido por micas detríticas reorientadas y por concentración de 
minerales opacos, en algún caso se observan cristales de clorita creciendo en las 
superficies de clivaje.  Este clivaje está asociado a pliegues recumbentes y asimétricos 
con vergencia hacia el NO en Sierra Espuña (Lonergan, 1991 y 1993) y Figura 48b.  En 
el extremo oriental de la Sierra de las Estancias estos pliegues tienen vergencia hacia el 
NE (Figura 48a). La Figura 48 ilustra la relación geométrica entre las estructuras 
asociadas a estos pligues en la Sierra de las Estancias (A) y en Sierra Espuña (B). 
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Figura 48 Diagramas estereográficos de elementos estructurales asociados a pliegues asimétricos 
en la Unidad del Morrón Largo.  A) Datos obtenidos en afloramientos situados en el extremo oriental 
de Sierra de las Estancias.  B) Datos obtenidos en Sierra Espuña. Proyección equiángular en el 
hemisferio inferior. 
Figura 49 A) Diagrama de orientación de superficies C´, fallas, fibras, polos de venas y 
estratificación en la Unidad del Morrón Largo en Sierra de la Tercia B) Mismos datos que en "A)", 
rotados  30º con un eje horizontal de azimut N70ºE en sentido antihorario para deshacer el efecto del 
plegamiento Neógeno de la Sierra de la Tercia. C) Diagrama de contornos de densidad de la 
orientación de estrías, fibras y polos de venas representados en B. Proyección estereográfica 
equiangular en el hemisferio inferior.   
Sobrepuesto a este clivaje en los términos pelíticos hay un clivaje de crenulación 
extensional frágil espaciado, sobre el que crecen fibras de cuarzo, calcita y filosilicatos.  
En las litologías cuarcíticas se manifiesta como venas de cuarzo y calcita subverticales 
A) B)
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perpendiculares a la dirección de extensión con fibras transversas a sus paredes (Figuras 
49 y 50).  En la Figura 49 se ha representado la orientación del clivaje extensional, de 
las fibras y de la estratificación. En ella se observa que mayoría de las fibras crecen 
sobre la estratificación, poniendo de manifiesto mecanismos de alargamiento por 
deslizamiento entre capas. 
Figura 50 Cortejo de estructuras extensionales en cuarcitas de la Unidad del Morrón Largo en 
Sierra de la Tercia. Obsérvense las venas de cuarzo transversas al sentido de transporte (algunas 
marcadas en negro), brechas de falla (B) paralelas a los contactos estratigráficos (línea blanca 
discontinua) y morfología lenticular de los estratos de cuarcita limitados por fallas menores (líneas 
blancas contínuas) con geometría de rampa y rellano. La extensión ligada a venas y diaclasas en los 
niveles más competentes (A) se manifiesta como brechificación en los niveles más políticos (B) y 
como deslizamiento entre capas de distinta reología, como demuestra el crecimiento de fibras de 
cuarzo sobre la S0. La brechificación permite que se produzcan cambios de espesor laterales de los 
niveles menos competentes en relación con la geometría curva de las fallas que los limitan. 
El clivaje de crenulación extensional espaciado y las venas de cuarzo están 
cortados por multitud de fallas menores, con harinas y brechas de falla cementadas 
asociadas, con el mismo sentido de transporte que las estructuras descritas en el párrafo 
anterior.  Sobre estas fallas además de estrías que indican transporte hacia el SO, hay 
otro juego de estrías más reciente que indica transporte hacia el ONO (Figura 49). Las 
fallas mayores son de bajo ángulo y de geometría lístrica, produciendo un 
basculamiento generalizado de la serie (véase sección geológica 1-1´ en la Figura 29). 
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Figura 51 Representación estereográfica de los polos de venas de cuarzo y diaclasas, fallas y 
estrías en la Unidad del Morrón Largo en la Sierra de las Estancias oriental.  B) Diagrama de 
contornos de densidad de los datos de A. Proyección estereográfica sobre el hemisferio inferior de 
diagrama equiángular. 
En la Sierra de las Estancias se han medido dos juegos principales de estructuras 
extensionales, representadas en los diagramas estereográficos de la Figura 51. El más 
antiguo está formado por venas de cuarzo subverticales y fallas con transporte hacia el 
OSO y el juego más reciente consiste en diaclasas y fallas con dirección de extensión 
entre NNO-SSE y NO-SE.   
4.5 ESTRUCTURA DE LAS UNIDADES MALÁGUIDES SUPERIORES 
Las rocas permo-triásicas de estas unidades no muestran ningún tipo de clivaje, 
por lo que los términos pelíticos pueden ser definidos como arcillitas, de acuerdo con 
los análisis de cristalinidad de la illita, que indican condiciones de diagénesis (Lonergan 
y Platt, 1995 y Nieto et al., 1994).  Sin embargo, en las sucesiones paleozoicas de estas 
unidades se han observado pliegues recumbentes y asimétricos, que pueden ser 
hercínicos (Balanyá, 1991, Chalouan, 1986 y Chalouan y Michard, 1990).  Estas 
unidades muestran una fracturación penetrativa y están muy adelgazadas, de forma que 
hasta tres imbricaciones pueden tener actualmente menos de 100 m de espesor frente a 
la potencia kilométrica que muestran en Sierra Espuña, faltando una parte importante de 
su secuencia estratigráfica, como observaron Mäkel y Rondeel (1979) y que achacaron a 
causas estratigráficas.  En las áreas donde el adelgazamiento es mayor, como en el 
borde occidental de la Sierra de la Tercia, son frecuentes horses extensionales aislados 
de rocas como carbonatos o silexitas de la Formación Flacona, rodeados por harinas de 
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triásicas que incluyen porfiroclastos procedentes de los términos conglomeráticos de la 
formación (Figura 52a). 
La orientación de las estructuras extensionales observadas en las Unidades 
Maláguides superiores ponen de manifiesto tres direcciones de extensión (Figura 53): 
NNO, NO-SE y OSO, siendo este último el cortejo de estructuras extensionales más 
reciente.  
Figura 52 A) Porfiroclasto derivado de conglomerados en el seno de arcillitas cataclastizadas de la 
Formación Permo-Triásica de una Unidad Maláguide Superior (Sierra de la Tercia).  B) Fallas 
normales de bajo ángulo menores en la Fm. Carbonática de la Unidad del Morrón de Totana (Sierra 
Espuña). 
Figura 53 A) Diagrama de orientación de fallas normales, estrías y estratificación medido en las 
Unidades Maláguides Superiores en la Sierra de la Tercia.  No se han corregido rotaciones 
posteriores como las producidas por el pliegue neógeno que afecta a esta Sierra.  B) Diagrama de 
contornos de la orientación de estrías y polos de diaclasas verticales en las UMS. Proyección 
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4.6 RELACIÓN TECTÓNICA ENTRE LAS UNIDADES DEL DOMINIO 
CORTICAL DE ALBORÁN EN EL ÁREA DE LORCA 
Una de las características más peculiares de las unidades tectónicas aflorantes en 
el área de Lorca es su fragmentación en cuerpos voluminosos de geometría lenticular, 
generados en condiciones de deformación frágil.  Esto es general a escala de la unidad y 
de sus formaciones, siendo tanto las variaciones de espesor como las omisiones 
estratigráficas (Mäkel y Rondeel, 1979) más que frecuentes e intensas.  
Figura 54 Estructuras extensionales en el contacto entre las formaciones detrítica y carbonática de 
la Unidad del Morrón Largo, en el km 16,5 del Canal Tajo Segura.  Observesé como las fallas se 
hacen asintóticas al despegue entre ambas formaciones. 1) Brechas y harinas de falla afectando a 
pizarras y cuarcitas Permo-Triasicas; 2) Dolomías masivas; 3) Dolomías tableadas (Triásico).  A) 
Diaclasas abiertas transversas al transporte tectónico; B) harina de falla inyectada en la zona de 
cuello entre boudines; C) Brecha dolomítica cohesiva dilatante.  En el diagrama estereográfico están 
representadas las fallas medidas en este afloramiento, notensé algunas fallas de alto ángulo con 
estrías en dirección, que han actuado como rampas laterales del sistema extensional. Foto mayor 
tomada desde el SSO y recuadro desde el SE. 
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Figura 55 Sección tomada de fotografías, en la localidad Y, (ver mapa del área de Lorca en el 
Anexo de mapas II).  Fallas menores de bajo ángulo afectando a la formación Permo-Triásica de la 
imbricación superior de la Un. del Morrón Largo. 
En general las unidades de posición inferior tienen una geometría interna dúctil 
que contrasta con las superficies de falla frágiles que las limitan a techo y muro. Tales 
fallas son frecuentemente oblicuas a las superficies de referencia de cada unidad 
(foliaciones y estratificación) y cortan a las estructuras desarrolladas en condiciones de 
ductilidad, como los pliegues.  Las fallas frágiles cortan a menudo a la foliación y 
estratificación de las unidades principales produciendo sistemáticamente omisiones de 
la columna litoestratigráfica (ver Figuras 55, 56 y 57) representativas de diferentes 
escalas de observación, y cortes 1-1´ y 4-4´ en la Figura 29). Por ejemplo, en el corte 1-
1´ el contacto entre las formaciones detrítica y carbonática de la Unidad del Morrón 
Largo tiene geometría extensional de rampa de muro de bajo ángulo y corta a la 
estratificación de la formación detrítica en sentido descendente hacia el SO. Gran parte 
de las fallas normales son de bajo ángulo, con geometría de rellanos y rampas (véanse 
los cortes geológicos 1-1´, 4-4´ y 5-5´en la Figura 29), frecuentemente las rampas 
afectan a las litologías más competentes como los carbonatos y los rellanos coinciden 
con el contacto entre éstos y las pelitas o yesos de las formaciones infrayacentes (Figura 
54). El resultado final de la actividad de estas fallas ha sido el de alargar y adelgazar la 
pila de unidades cabalgantes en régimen frágil de modo que se han mantenido las 
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espesor distribuida de forma que las fallas mayores separan comúnmente volúmenes de 
roca brechificados con rasgos tectonometamórficos diferenciados. En el extremo 
occidental de Sierra de la Tercia donde se conservan klippes de calizas jurásicas de la 
Unidad del Morrón de Totana, la potencia actual entre estas rocas (diagenéticas) y la 
Unidad de Tercia (esquistos verdes) es de aproximadamente 500 m, lo cual supone un 
factor de adelgazamiento frágil próximo a 12, considerando que los esquistos de grano 
fino entraron en el campo de deformación frágil a 6 km de profundidad como indica su 
trayectoria metamórfica (epígrafe 4.3) 
Figura 56 A) Esquema de estructuras extensionales sobrepuestas en las Unidades del Morrón 
Largo y de Aledo (Canal Tajo-Segura, km 12). Véase la extrema reducción de la Unidad del Morrón 
Largo y la existencia de dos sistemas de fallas normales de bajo ángulo, la más antigua con transporte 
hacia el N y la más reciente con transporte de dirección ONO-ESE, cortadas por fallas normales de 
alto ángulo de orientación submeridiana. B) Representación estereográfica de fallas y estrías 
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Asociadas a estas fallas hay todo un cortejo de rocas de falla frágiles (Sibson, 
1977, Wise et al., 1984): cataclasitas, ultracataclasitas, brechas no cohesivas, brechas 
implosivas (Sibson, 1986), brechas cementadas, harinas de falla, rauwackas (Leine, 
1968 y Warrak, 1974), milonitas de yeso, rocas de falla foliadas (Chester et al., 1985; 
Tanaka, 1992) y otras desorganizadas.  Se observa una evolución en las rocas de falla, 
de forma que las cataclasitas y brechas cementadas suelen formar cuerpos lenticulares 
cortados por rocas de características más frágiles como brechas incohesivas o harinas de 
falla.  
Figura 57 Sección vista desde el SE de la estructura que presentan las Unidades Maláguides 
Inferiores en la Sierra de la Tercia (obtenida a partir de un mosaico fotográfico). Nótese la geometría 
lenticular de las formaciones carbonáticas de las unidades y su consiguiente variación lateral de 
espesor; y el bajo ángulo de la mayor parte de las fallas normales que las limitan. 
Se han observado cuerpos de geometría lenticular a diversas escalas, desde 
cartográfica a escala de afloramiento (Figuras 55, 56, 57 y cortes geológicos 1-1´, 4-4´ y 
5-5´de la Figura 29).  Los cuellos entre lentes coinciden con fallas lístricas que terminan 
asintóticamente sobre fallas de bajo ángulo situadas a la base de las lentes (Figura 53).  
En algunos casos el desplazamiento del cuerpo lenticular es superior a la longitud de la 
falla lístrica que lo corta, formándose “riders” de alta extensión (Gibbs, 1984), por 
ejemplo, en el corte 1-1´ de la Figura 29. Estas lentes extensionales se aprecian 
especialmente en las formaciones de comportamiento reológico más competente, como 





























































 - 82 -
pueden observar en los cortes geológicos 4-4´y 5-5´ de la Figura 29. En el corte 4-4´ se 
aprecia como la formación carbonatada de la UMI que llega a alcanzar más de 200m de 
espesor bajo el vértice geográfico de la Santa se acuña lateralmente hasta desaparecer 
hacia el SO y hacia el NE.  Esta misma formación forma una lente extensional de 
dirección NO-SE en el corte 5-5´ de la Figura 29. 
Normalmente las fallas lístricas son sintéticas con el sentido de transporte de la 
FNBA basal, de forma que las lentes son asimétricas, por ejemplo en las formaciónes 
carbonatadas de las unidades de Aledo y del Morrón Largo en la Sierra de la Tercia 
(corte 1-1´, Figura 29). El límite superior de las lentes coincide con superficies de falla 
más antiguas que han sido basculadas por fallas lístricas. La orientación del transporte 
del bloque de techo de las lentes frecuentemente no coincide con el de la falla basal.  
Los criterios cinemáticos asociados a estas fallas son estructuras S-C´ frágiles en 
cataclasitas foliadas, colas asimétricas de porfiroclastos rotados en brechas y harinas 
foliadas, y “slickensides” sobre superficies de falla.  En la Sierra de la Tercia se han 
observado tres direcciones de transporte principales (veanse los vectores cinemáticos en 
el Anexo II de Mapas, cada vector es una media de al menos cinco medidas). Dos de las 
direcciones de desplazamiento se han medido a veces sobre la misma superficie de falla, 
sobre la cual hay dos juegos de “slickenlines”, uno más penetrativo indicando sentido 
de transporte del bloque de techo hacia el SO-SSO y otro con transporte hacia el ONO. 
La tercera familia de estrías y fibras se ha medido sobre fallas con buzamientos fuertes 
y especialmente en el contacto entre las Unidades Maláguides Superiores e Inferiores.  
Este juego tiene dirección N-NO/S-SE.  El sentido de transporte predominante es hacia 
el N-NO, aunque se han observado desplazamientos contrarios.   
La interferencia entre dos sistemas ortogonales de fallas normales resulta en la 
formación de una estructura asimilable a la conocida como “mega tableta de chocolate”. 
Geometrías comparables a escala kilométrica se observan en Sierra Espuña, donde las 
“onzas” están definidas por boudines frágiles de la formación carbonática de la Unidad 
del Morrón Largo que muestran cuellos en dos direcciones subortogonales (cortes 
geológicos 4-4´ y 5-5´). Estas estructuras han sido descritas a diversas escalas en las 
Béticas Centrales (García Dueñas et al., 1992), al N de Sierra Nevada (Crespo Blanc, 
1995) y en Sierra Alhamilla (Martínez Martínez y Azañón, 1998). 
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4.7 FALLAS NORMALES MAYORES Y DESPEGUES EXTENSIONALES 
EN EL ÁREA DE LORCA 
En el epígrafe anterior se ha descrito como los contactos entre unidades son fallas 
normales de bajo ángulo cuya geometría en rampas y rellanos parece condicionada por 
el contraste reológico entre las formaciones pelíticas y las carbonáticas o cuarcíticas. 
Además, se ha descrito como una parte de la traslación sobre las fallas acomoda el 
alargamiento producido por brechificación y fracturación penetrativas a escala de 
afloramiento. En este epígrafe se describirán las fallas mayores y despegues 
extensionales reconocidos en el área de Lorca, que coinciden con los contactos basales 
de las Unidades diferenciadas y a lo largo de los cuales se reconocen saltos en el grado 
metamórfico y diferencias en la fábrica tectónica de las rocas, reflejando las omisiones 
litoestratigráficas que han producido. 
Figura 58 Diagramas de orientación de microestructuras asociadas al despegue basal de las 
Unidades Malaguides Superiores.  A) En la localidad A.  B) En la localidad B (ver mapa general del 
sector de Lorca, Anexo de Mapas II). Proyección equiangular, hemisferio inferior. 
4.7.1 DESPEGUE BASAL  DE LAS UNIDADES MALÁGUIDES SUPERIORES 
Esta zona de falla ha sido estudiada en las proximidades del Cortijo de la 
Jurramienta, en la cabecera del barranco Hondo del Pozuelo, en la Sierra de la Tercia 
(localidad (A) y en la localidad (B) en Sierra Espuña (localidades reseñadas en el mapa 
geológico del Anexo de Mapas II).  Este despegue separa grauwackas devono-
carboníferas (Mäkel y Rondeel, 1979) de la Unidad Maláguide Superior en el bloque de 
techo de argilitas y cuarcitas rojas permo-triásicas de la imbricación de la Unidad de 
Morrón Largo en el bloque de muro.  Entre ambas formaciones, hay cuerpos de 
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potencia como es el caso en la localidad (A) o con varias decenas de metros de espesor 
en la localidad (B).   
Figura 59 Despegue basal de las Unidades Maláguides Superiores en Sierra Espuña (localidad B, 
Anexo de Mapas II), constituida por brechas y harinas de falla con porfiroclastos de cataclasitas 
cementadas. B) y C) Secciones pulidas paralelas a la lineación cataclástica de cataclasitas foliadas 
cementadas carbonatadas. B) En esta sección se observa un porfiroclasto dolomítico rotado con colas 
de tipo sigma, que indica transporte hacia el SSO. C) En esta muestra la relación angular entre la 
foliación cataclástica y la superficie C´ que corta al porfiroclasto de dolomía a la base de la muestra, 
indica también transporte hacia el SO. 
La localidad A se encuentra sobre el flanco septentrional del antiforme Neógeno 
que define la Sierra de la Tercia, por lo que la zona de falla está plegada y se inclina 
unos 35º hacia el NNO.  Una sección vertical de este despegue está constituida en orden 
ascendente por las siguientes rocas de falla: a) A techo de la secuencia detrítica de la 
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Unidad del Morrón Largo hay varios metros de espesor de harinas de falla procedentes 
de la cataclasis de argilitas rojas, b) Sobre las harinas hay un paquete discontinuo de 
aproximadamente 1,5 m de yesos con una foliación milonítica marcada, aunque no se ha 
observado una lineación, junto con los yesos hay harinas de falla foliadas, amarillentas, 
con una componente carbonatada importante (rauwackas de Leine 1968), d) Encima de 
las rauwackas, a la base del paquete de dolomías hay brechas de falla cementadas, con 
un espesor métrico, procedentes de la cataclasis de los carbonatos, e) un paquete de 
unos 8m  de dolomías grises con abundantes diaclasas y algunas superficies de falla 
internas, prácticamente sin desarrollo de roca de falla, f) Sobre las dolomías triásicas 
hay un paquete de unos tres metros de espesor de harinas y brechas de falla, afectando a 
la formación de grauwackas Devono-Carboníferas de la Unidad de Jurramienta. El 
tamaño de grano de la roca de falla aumenta de tamaño progresivamente hacia el techo. 
Las estrías medidas en los contactos con las dolomías y en fallas dentro de éstas, 
tienen una orientación dominante hacia el NO (Figura 58a).  El sentido del 
desplazamiento en la localidad no ha podido ser determinado, ya que el afloramiento 
tiene una orientación transversal a la dirección del transporte. Este despegue se 
encuentra cortado por fallas lístricas con transporte hacia el SO, que dan lugar a la 
geometría lenticular de los cuerpos carbonáticos, con cuellos de dirección NO-SE. En 
las zonas de cuello, parte de la rotación producida por estas fallas lístricas es 
compensada por fallas menores contrarias, de geometría lístrica que se despegan en 
superficies de estratificación previas produciendo deslizamiento flexural entre capas.  
En Sierra Espuña el contacto entre las Unidades Maláguides Superiores e 
Inferiores es muy similar al descrito en la localidad A, con un desarrollo importante de 
cataclasitas carbonatadas foliadas y milonitas de yeso con una lineación de estiramiento 
de orientación NNE-SSO y N-S (Figura 58b). Porfiroclastos dolomíticos rotados 
presentes en las cataclasitas foliadas indican transporte hacia el SSO (Figura 59). En 
Sierra Espuña también se observan fallas posteriores de bajo ángulo que cortan a estas 
zonas de falla, produciendo extensión de dirección E-O. 
4.7.2 DESPEGUE EXTENSIONAL A LA BASE DE LA UNIDAD DEL MORRÓN LARGO 
Este despegue extensional, cuyos afloramientos en Sierra Espuña fueron descritos 
por Lonergan (1991) y Lonergan y Platt (1995), se caracteriza por presentar un espesor 
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considerable de rocas de falla dúctiles generadas bajo condiciones de deformación 
frágiles, en el sentido de Rutter (1992). Entre las rocas de falla destacan milonitas de 
yeso y brechas cohesivas foliadas de composición carbonatada (Figura 60). Las 
milonitas de yeso muestran una foliación milonítica penetrativa, que contiene una 
lineación mineral definida por fibras de yeso (véanse las orientaciónes de la lineación y 
de foliación miloníticas en la Figura 61a). Rodeados por la foliación milonítica hay 
frecuentes porfiroclastos dolomíticos muy fracturados de geometría plano-lineal, que 
poseen sombras de presión de yeso. Las rauwackas muestran una foliación cataclástica 
penetrativa, sobre la que se puede identificar una lineación cataclástica (Tanaka, 1992) 
de orientación NO-SE (Figura 61b). Las colas de porfiroclastos rotados en las 
rauwackas y las sombras de presión en los porfiroclastos de las milonitas de yeso 
indican transporte fundamentalmente hacia el NO en Sierra Espuña y hacia el SSO en 
Sierra de la Tercia (Figura 62). 
Figura 60 Despegue extensional a la base de la Unidad del Morrón Largo. A) Milonitas de yeso 
con lineación de estiramiento NO/SE, con porfiroclastos dolomíticos. Véase el basculamiento que 
presentan en relación con la actividad de fallas normales más recientes con transporte hacia el O. La 
orientación de los elementos estructurales de estas milonitas se han representado en la Figura 61a. B) 
Cataclasitas foliadas carbonáticas desarrolladas en la misma zona de despegue que A. 
En la Sierra de la Tercia en la misma posición estructural que en Sierra Espuña se 
ha diferenciado una zona de falla de geometría neutra (localidad C, mapa geológico del 
sector de Lorca en el Anexo de mapas II). Se caracteriza por presentar dos bandas de 
brecha de falla foliada, cementada, de composición carbonatada, de color amarillento, 
con un espesor medio de metro y medio cada una, aunque frecuentemente desaparecen 
lateralmente o superan los 2 m de espesor.  Estas rocas serían equivalentes a rauwackas 
polimícticas definidas por Leine (1968). La brecha de falla tiene frecuentes 
porfiroclastos con colas de trituración de litologías variadas (dolomías, pizarras 
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verdosas y rojizas) de tamaños diversos, desde métricos a microscópicos, muy 
fracturados por diaclasas verticales abiertas de orientación ONO-ESE que no afectan a 
la matriz (vease orientación de diaclasas en la Figura 61b).   
 
Figura 61 A) Diagrama de orientación de elementos microestructurales en la zona de falla a la 
base de la Unidad del Morrón Largo, en Sierra Espuña B) Diagrama de orientación de elementos 
microestructurales en la zona de falla a la base de la Un. del Morrón Largo (Sierra de la Tercia).  
Hemisferio inferior, proyección equiangular. 
Figura 62 Montaje fotográfico de la zona de falla a la base de la Unidad de Morrón Largo en la 
Sierra de la Tercia.  A) Brecha dolomítica procedente de la trituración de la Formación Carbonática 
de la Un. Intermedia, B) Cataclasita carbonática foliada, C) Harina de falla micácea procedente de la 
cataclasis de pizarras de la Un. del Morrón Largo.  La orientación de estas estructuras se ha 
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Figura 63 A) Lámina delgada de ultracataclasita carbonática. Observesé el tamaño uniforme de los 
granos de calcita, así como su morfología redondeada, indicando posiblemente procesos de 
deslizamiento intergranular similares a los producidos por flujo superplástico en milonitas (Schmid et 
al., 1977) pero desarrollados en condiciones de deformación frágiles. B) Sección pulida de una 
ultracataclasita foliada carbonática obtenida a techo de las dolomías de la Unidad de Aledo, en el 
talud ilustrado en la Figura 62. Muestra micropliegues asimétricos que indican transporte del bloque 
de tehcho hacia el SSO. 
Figura 64 Pliegues menores afectando a harinas de falla procedentes de la trituración de la pelitas 
de la Unidad de Aledo en el despegue entre esta unidad y la Unidad de Tercia.  La vergencia de estos 
pliegues, hacia el SO, coincide con el sentido de transporte asociado al propio despegue que tienen a 
su base y al de la FNBA que los limita a techo.  Esto parece indicar que son pliegues formados en 
relación con la interacción de dos fallas extensionales coetáneas. 
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Los niveles de brechas tienen un bandeado de orden menor definido por 
variaciones en el grado de trituración de la roca, que se podría definir como una 
foliación cataclástica.  Sobre esta foliación hay una lineación cataclástica grosera 
(Tanaka, 1992), marcada por la alineación de porfiroclastos estirados en el plano de la 
foliación.  La lineación cataclástica tiene una orientación NNE-SSO, coincidente con la 
orientación de los polos de las diaclasas que afectan a los porfiroclastos (véase la Figura 
61b).  Las colas de los porfiroclastos indican sentido de transporte hacia el SSO (Figura 
62). La foliación cataclástica y la banda de falla en general tiene una geometría de 
rellano respecto al bloque de muro y al de techo.  A la base del bloque de techo, hay una 
banda de espesor decimétrico de harinas de falla no consolidadas procedente de la 
trituración de pizarras violáceas. Como la geometría de esta zona de falla es neutra, en 
principio no se puede determinar su naturaleza contractiva o extensional, sin embargo al 
ser als diaclasas asociadas verticales, las fallas menores de segunda generación 
normales y al evolucionar la deformación desde condiciones de menor a mayor 
frágilidad, se ha considerado como extensional. 
El bloque de muro está formado por dolomías de la Unidad de Aledo. La parte 
superior de esta formación está intensamente fracturada, con algunos niveles 
centimétricos de brechas de falla foliadas, paralelas a la estratificación. En el contacto 
con los términos pelíticos de la formación suprayacente hay una banda centimétrica de 
ultracataclasitas foliadas dolomíticas en el sentido de Chester et al. (1985), con algunos 
porfiroclastos de dolomía, extremadamente alargados (Figura 63b). El despegue está 
cortado por fallas normales de bajo ángulo lístricas con transporte hacia el OSO que 
generan “horses extensionales” y pliegues de acomodación con ejes de orientación 
transversa a la extensión (Figura 63). Sobrepuestas a la brecha foliada hay una serie de 
fallas menores, que cortan a las brechas, individualizando cuerpos de geometría 
lenticular. Gran parte de estas fallas tienen una cinemática ligeramente diferente a la de 
la brecha indicando extensión de dirección ENE-OSO (representación estereográfica de 
la Figura 61b). Asociadas a estas fallas se generan harinas y brechas de falla no 
consolidadas. Algunas de las fallas que cortan a la brecha foliada parecen ser fuera de 
secuencia, del mismo sistema que generó la brecha, ya que tienen la misma cinemática 
que ésta. Al tener geometría neutra, en principio no se puede saber si esta zona de falla 
es contractiva o extensional. Sin embargo, el hecho de que las diaclasas asociadas sean 
verticales, que las fallas menores tardías sean normales, que la deformación evolucione 
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de condiciones de mayor a menor fragilidad, nos ha inclinado a considerarla como 
extensional. 
Figura 65 Falla lístrica menor con transporte hacia el SSO, asociada al despegue basal de la 
Unidad de Aledo, notar rotación de la foliación principal y superficies de cizalla frágiles subparalelas 
a la foliación cortadas. 
Esta zona de falla está plegada ligeramente describiendo un sinforme asimétrico 
de dirección NO-SE. Su flanco OSO buza unos 35º y el contrario unos 15º. En el flanco 
más buzante se han formado varias fallas normales con transporte hacia el ENE, algunas 
de ellas representadas en el diagrama b de la Figura 61. Como se puede observar en el 
corte 1-1´ de la Figura 29 y en el extremo occidental de la Figura 57 (localidad C) el 
núcleo de este sinclinal se encuentra sobre una zona de cuello entre dos cuerpos 
lenticulares de dolomías triásicas. El adelgazamiento en la zona de cuello está 
producido por una falla de bajo ángulo fuera de secuencia con transporte hacia el OSO. 
El flanco OSO del pliegue se encuentra sobre el cuerpo lenticular de dolomías 
correspondiente al bloque de techo de la falla y el flanco contrario se encuentra sobre el 
cuerpo lenticular de dolomías del bloque de muro. Por tanto, el pliegue parece ser de 
acomodación a la geometría de la falla infrayacente, de modo que el flanco ENE 
representaría un rellano de techo sobre una rampa de bajo ángulo en el muro y el flanco 
OSO representaría una rampa de techo sobre un rellano de muro. Parte de la rotación 
producida en el flanco OSO se habría compensado con la formación de fallas menores 
con transporte contrario al de la falla principal. 
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4.7.3 ZONA DE FALLA A MURO DE LAS UNIDADES MALÁGUIDES INFERIORES 
Esta zona de falla (localidad Z en el mapa geológico del área de Lorca ilustrado en 
el Anexo de mapas II) separa pizarras y cuarcitas rojas de la Un. de Aledo de esquistos 
de grano fino grises de la Un. de Tercia. Localmente se conservan lentes de tamaño 
métrico de dolomías y yesos, que podrían constituir restos de la Fm. carbonatada 
Triásica de la Un. de Tercia. La zona de falla está jalonada por varios metros de espesor 
de harina de falla foliada de color gris-azulado procedente de la trituración de los 
esquistos de grano fino. Los criterios cinemáticos indican transporte fundamentalmente 
hacia el S-SSO (véanse las Figuras 64, 65 y 66). Sin embargo, en los cuerpos 
lenticulares de dolomías y yesos se ha observado una foliación milonítica afectando a 
los niveles de yeso, con buzamientos fuertes hacia el NNE y un diaclasado muy 
penetrativo en las dolomías, perpendicular a la foliación milonítica. Estas estructuras 
junto con las estrías indican extensión de dirección NO-SE en las coordenadas 
geográficas actuales (Figura 66).   
Figura 66 Diagrama de 
orientación de fallas, estrías, y 
otros elementos de la zona de falla 
a la base de la Unidad Intermedia. 
Hemisferio inferior, proyección 
equiangular. 
En el bloque de muro se 
han observado fallas menores, 
lístricas, de muy bajo ángulo (15º) con transporte hacia el SSO, como la ilustrada en la 
Figura 65, que cortan a fallas previas casi paralelas a la foliación S2, con buzamientos 
fuertes hacia el NE y estrías y fibras de cuarzo en dirección. Si se deshace la rotación 
asociada a las fallas lístricas, que afecta a las fallas de alto ángulo se obtienen fallas de 
bajo ángulo con transporte hacia el ONO. Por consiguiente, el contacto entre la Un. de 
Aledo (Maláguide) y la Un. de Tercia (Alpujárride) ha tenido una evolución compleja, 
con al menos dos sentidos de transporte diferentes. El desplazamiento no se ha realizado 
necesariamente sobre los mismos planos de falla ya que los datos más antiguos se 
encuentran dentro de cuerpos lenticulares rodeados y cortados por superficies de falla 
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por el movimiento posterior, de modo que no sean representativas de la dirección de 
extensión real. 
 
4.7.4 FALLAS FUERA DE SECUENCIA EN EL BORDE OCCIDENTAL DE LA SIERRA DE LA 
TERCIA 
En el borde meridional de la Sierra de la Tercia hay una serie de fallas de bajo 
ángulo, que situan a la Un. del Morrón Largo en contacto directamente sobre la Un. de 
Tercia, omitiendo a la Unidad de Aledo. Tienen geometría de rampa tanto en el bloque 
de techo como en el de muro. El sentido de transporte es predominantemente hacia el 
SSO (Figura 67). La falla fuera de secuencia principal tiene un buzamiento actual de 
35º, lo cual la hace ser de bajo ángulo. Hay una serie de fallas normales satélites que se 
despegan en la principal, con buzamientos de 45-55º. Este cortejo de fallas corta a otras 
con sentidos de transporte similares pero de menor ángulo, del orden de 25º, o en el 
caso del despegue entre la formación carbonática y la pelítica de la Un. de Aledo, con 
ángulos menores (Figura 68). 
Figura 67 Diagrama de 
orientación de fallas, estrías y 
estratificación en el borde 
meridional de Sierra de la Tercia.  




La roca de falla asociada a estas fallas son brechas cementadas en el bloque de 
techo de litología fundamentalmente cuarcítica y harinas de falla foliadas en el bloque 
de muro, donde la litología es más pelítica. En el bloque de techo (Unidad del Morrón 
Largo), hay dos zonas de falla previas, de menor ángulo que coinciden con límites 
litológicos, la más profunda limita cuarcitas de pizarras y la superior se encuentra entre 
dolomías de la Fm. Triásica y cuarcitas de la Fm. Permo.-Triásica. 
N
n=14 (Estrías)




Falla maestra fuera de
secuencia
FNBA previas
Estructura del DCA en el área de Lorca 
 - 93 -
Figura 68 Fotomontaje de las fallas fuera de secuencia del borde SO de la Sierra de la Tercia.  Los 
pinos mayores tienen unos 3 m de altura. 
4.7.5 EDAD DE LAS FALLAS NORMALES DE BAJO ÁNGULO EN EL ÁREA DE LORCA 
Las fallas normales de bajo ángulo con transporte hacia el SO se encuentran 
selladas por conglomerados de la Formación Carraclaca (Unidad II) en el borde 
occidental de Sierra Espuña. Mientras que los sedimentos de la Unidad I se encuentran 
afectados en algunos puntos pro estas fallas o sus contrarias; por ejemplo, en el borde 
meridional de la Sierra de la Tercia, el contacto entre la Unidad I y el basamento es una 
falla con buzamiento fuerte de dirección E-O, subparalela a la estratificación con 
transporte dextro. Si se deshace el pliegue que afecta a los sedimentos, suponiendo que 
la falla fuese previa a éste, se obtiene una falla de bajo ángulo con transporte hacia el O; 
en el extremo oriental de la Sierra de la Tercia la Unidad I se encuentra también 
afectada por una falla de bajo ángulo con transporte hacia el NE.   
Desafortunadamente los conglomerados de la Fm. Carraclaca no se han datado 
directamente, por lo que no se ha determinado con precisión la edad de actividad de las 
fallas de bajo ángulo; en cualquier caso antes del Tortoniense Inferior o el 
Serravalliense Superior y al menos durante el Serravalliense. Los despegues con 
transporte N que se han diferenciado en las Unidades Maláguides Superiores 
probablemente son más antiguos que los sedimentos que rellenan la Cuenca de Lorca, 
como se discutirá en el apartado 7.2 de esta memoria. 
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4.8 EXTENSIÓN VERSUS COMPRESIÓN DURANTE EL NEÓGENO 
SUPERIOR-CUATERNARIO EN EL SECTOR DE LORCA.  RELACIÓN 
ENTRE TECTÓNICA Y SEDIMENTACIÓN. 
Desde el Tortoniense hasta la actualidad el DCA ha sido afectado por estructuras 
extensionales y compresivas, coétaneas al depósito de las unidades sedimentarias 
diferenciadas. La deformación ocurrida durante este periodo ha configurado la 
geometría y distribución de las unidades sedimentarias así como las discordancias que 
las limitan, lo cual ha permitido realizar un estudio integrando datos estratrigráficos y 
estructurales para conocer la evolución tectónica frágil de esta área durante el Mioceno 
Superior y  el Plio-Cuaternario.  Se ha puesto un énfasis especial en el estudio de la 
dinámica de sistemas de fallas normales, fallas de salto de dirección y la relación de 
estas últimas con los pliegues neógenos observados en el área.  
Figura 69 A) Diagramas de orientación de los polos de la estratificación de los sedimentos 
plegados en el Anticlinal de Tercia. A) Sedimentos que afloran en el flanco septentrional del 
anticlinal. B) Sedimentos que afloran en el flanco meridional, algunos de ellos plegados en relación 
con la actividad de la Zona de Falla Alhama de Murcia.  Hemisferio inferior, proyección equiángular. 
En general todos los trabajos previos realizados en esta área describen una 
evolución tectónica contractiva desde el Mioceno medio hasta la actualidad, en un 
campo de esfuerzos cambiante entre contracción NNE-SSO y NO-SE. Por ejemplo 
Larouziere (1985), Ott d´Estevou y Montenat (1985) y Montenat et al. (1987) 
diferencian un periodo de contracción con una orientación NO-SE durante el 
A) N
n=14 (Fm. Carraclaca, Serravalliense sup.-
Tortoniense inferior)
n=15 (Fm. Tercia, Tortoniense Superior)
n=5 (Fm. Carivete, Tortoniense Superior)
n=4 (Fm. Serrata, Messiniense)
N
n=8 (Fm. Tercia, Tortoniense)
n=9 (Fm. Carivete, Tortoniense Superior)
n=15 (Fm. Serrata y Torrealvilla, Messiniense)
n=3 (Fm. Torrealvilla en flanco inverso, Messiniense)
B)
Estructura del DCA en el área de Lorca 
 - 95 -
Tortoniense que rota a NNE-SSO durante el Tortoniense terminal-Plioceno medio y 
vuelve a NO-SE durante el Plio-Cuaternario.  Este modelo de evolución tectónica 
contrasta con otros que consideran que el campo de esfuerzos durante el Tortoniense 
estuvo dominado por extensión N-S, Armijo, 1977 y Lonergan y Schreiber, 1993.  
Trabajos más recientes como Martínez Díaz y Hernández Enrile (1991) describen hasta 
seis campos de esfuerzos diferentes sólo desde el Messiniense hasta la actualidad. Estos 
trabajos están basados generalmente en el estudio de la orientación de estructuras 
menores a partir de las cuales se han obtenido los correspondientes campos de 
paleoesfuerzos.  
Figura 70 Diagrama en rosa de la 
orientación de los polos de la 
estratificación en las unidades 
sedimentarias II, III y IV. 
En este trabajo se han 
diferenciado distintos grupos de 
estructuras con un origen común que se 
han datado mediante el estudio de discordancias progresivas o por la edad de los 
sedimentos que las sellan.  Además se ha establecido su cinemática y en el caso de 
estructuras que acumulan deformación de forma episódica como el caso de pliegues se 
ha estudiado su evolución a lo largo del tiempo.  Se han diferenciado las estructuras 
siguientes: 
4.8.1 PLIEGUES NEÓGENOS EN EL ÁREA DE LORCA 
Las sierras de las Estancias, Tercia y Espuña forman el núcleo de una estructura 
antiformal de gran amplitud de eje groseramente E-O, descrita por Aldaya et al. (1991); 
y Lonergan y Platt (1995). En la Sierra de la Tercia este antiformal tiene un eje de 
dirección aproximada N 60º e involucra al relleno sedimentario de la Cuenca de Lorca, 
(Figura 69, corte geológico 2-2´, Fig. 29 y mapa geológico en el Anexo de Mapas II).  
Muestra una geometría abierta, con una cuerda de aproximadamente 4 km. En su flanco 
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El relleno de la Cuenca de Lorca muestra discordancias angulares de orientación 
subparalela al eje del pliegue, que se han relacionado con el plegamiento. Cada una de 
estas discordancias refleja un pulso contractivo que contribuyó a la formación y 
apretamiento del pliegue. La primera discordancia importante relacionada con la 
formación del pliegue es angular y erosiva en gran parte de la Sierra de la Tercia, entre 
sedimentos de la U II que buzan hasta 70º en algunos puntos o basamento y la U IV que 
buza entre 25-30º.  Hacia el interior de la Cuenca la discordancia angular pasa a ser una 
paraconformidad, ya que la Un. III muestra una discordancia interna en abanico 
relacionada con la formación del pliegue, que se atenúa hacia el interior de la cuenca.  
Esta discordancia, descrita por Montenat et al. (1990) tiene una edad intratortoniense, 
habiendose datado margas marinas, infrayacentes a la Fm. Manilla como del 
Tortoniense inferior. Parece una discordancia equivalente a la descrita por Estévez et al. 
(1982) en el sector central de las Cordilleras Béticas. En relación con esta discordancia 
se ha registrado un hiato deposicional en gran parte de las Béticas y en el Mar de 
Alborán correspondiente a la zona NN9 de nannoplacton calcáreo de Martín (1971) 
(Rodríguez Fernández et al., 1999). 
Entre las Unidades IV (Tortoniense Superior) y V (Messiniense) se observa una 
discordancia angular (con un salto en los buzamientos de la estratificación, desde 25º-
30º en la Unidad IV a 10-15º en la Unidad V) que parece indicar otro pulso contractivo 
que se ha relacionado con un segundo pulso contractivo, denominada en esta memoria 
“discordancia finitortoniense”. Muestra la misma edad (Tortoniense terminal o 
Messiniense basal) que la discordancia descrita por Weijermars et al. (1985), 
relacionada con la formación del anticlinal de Sierra Alhamilla. Este pulso contractivo 
coincide con la continentalización de la cuenca de Lorca y de otras cuencas como las de 
Fortuna, Guadix-Baza o la de Granada (Rodríguez-Fernández, 1982; Fernández et al., 
1996; Garcés et al., 1998 y Krijgsman et al., 2000). Como se puede observar en la 
Figura 70, se reconocen dos direcciones de acortamiento, N155ºE y N5ºE. Estas dos 
direcciones de acortamiento son congruentes con los diagramas de paleoesfuerzos de 
Montenat et al. (1987) que concluyen la existencia de acortamiento NO/SE durante 
parte del Tortoniense y N/S durante el Tortoniense terminal. 
Durante el Plioceno-Cuaternario se habría producido el plegamiento final de los 
yesos y cherts de la Unidad V que presentan un buzamiento actual de aproximadamente 
15º.  Esta etapa del plegamiento se produjo bajo condiciones subaéreas dando lugar al 
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relieve actual de estas sierras, como lo demuestra el hecho de que sólo durante este 
periodo (Plioceno Superior-actualidad) hay aportes de rocas procedentes del nucleo de 
Sª de la Tercia.  Con anterioridad a este periodo, durante todo el Tortoniense, los cantos 
que forman los conglomerados proceden del SE de esta sierra, del Complejo Nevado-
Filábride y de unidades de tipo Almagro y durante el Messiniense Superior-Plioceno 
inferior del Subbético, Montenat et al., 1991; Martínez Díaz, 1998 y datos propios.  
Aunque el plegamiento Plio-Cuaternario sea de poca magnitud (15º), es capaz de 
producir relieves importantes, diferencias de altura de aproximadamente 260 m para una 
distancia horizontal de 1 km. En algunos puntos de la Sierra de la Tercia el flanco N del 
pliegue tiene dirección E-O en los sedimentos de la Un. III y en las margas de la Fm. 
Carivete (U IV). En el Corredor del Guadalentín, al S de Sierra de la Tercia, en relación 
con la falla de Alhama de Murcia, los sedimentos de edad Messiniense-Plioceno están 
plegados intensamente, incluso invertidos, como se puede observar en el mapa 
geológico del área (Anexo de Mapas II). 
4.8.2 TECTÓNICA EXTENSIONAL DURANTE EL NEÓGENO SUPERIOR EN EL ÁREA DE 
LORCA 
Junto a las estructuras contractivas, como el pliegue descrito en la sección 
anterior, en el área de Lorca, se ha reconocido un sistema de fallas extensionales activo 
durante el Tortoniense Superior-Messiniense. 
Figura 71 A) Representación estereográfica de las fallas normales de edad Tortoniense-
Messiniense. Además se ha incluido la estratificación de los sedimentos basculados por las fallas. B) 
Diagrama de contornos de densidad de las estrías representadas en A). Representación equiángular en 
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Este sistema extensional constituido fundamentalmente por fallas normales 
lístricas de alto ángulo se observa bien en el borde suroriental de Sierra Espuña, donde 
las fallas tienen una dirección NE/SO y cortan a calciruditas y conglomerados de la 
Unidad IV (Tortoniense Superior). Las fallas tienen saltos del orden de 250 m y llegan a 
omitir a unidades o formaciones del basamento, por ejemplo en el borde oriental de 
Sierra Espuña (Mapa Geológico, Anexo de Mapas II y corte geológico 5-5´, Figura 29). 
Figura 72 Fallas lístricas tortonienses con transporte hacia el S, aflorantes en la Sierra de la Tercia. 
A) Falla lístrica en el núcleo de la sierra. B) Falla en la terminación occidental de la sierra. 
Hemisferio inferior, proyección equiangular. 
Figura 73 Falla lístrica de crecimiento con transporte hacia el SO (borde occidental de Sierra 
Espuña, bajo la localidad de Aledo). 2) Conglomerados rojos de la Fm. Carraclaca (Serravalliense 
Superior-Tortoniense Inferior), 3) Calciruditas de la Fm. Tercia (Tortoniense Superior), 4) Margas de 
la Fm. Carivete (Tortoniense Superior), 5) Calciruditas de la Fm. Aledo (Messiniense). Nótese el 
basculamiento de las calciruditas tortonienses y la discordancia erosiva (trazado discontinuo grueso) 
en el extremo occidental, entre las unidades II y IV, que lateralmente, hacia el NE pasa a ser una 
paraconformidad en el seno de las calciruditas. 
Las fallas de este sistema extensional se han representado en el diagrama 
estereográfico de la Figura 71 y muestran transporte tectónico hacia el O, SO, S y SE 
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el S y en los juegos más recientes domina el transporte hacia el O-SO. Las fallas tienen 
frecuentemente geometría lístrica, resultando en el basculamiento de las sucesiones 
sedimentarias de los bloques de techo afectadas (corte 3-3´, Figura 29). Se han 
observado basculamientos hacia el N, NO y hacia el NE (los estratos basculados se han 
proyectado en el diagrama estereográfico de la Figura 71). Por ejemplo, al E del Alto de 
Manilla, en el núcleo de la Sierra de la Tercia hay fallas de geometría lístrica que cortan 
a los conglomerados de la Un. II y a calcarenitas tortonienses. En este caso se ha podido 
comprobar directamente la geometría lístrica ya que se puede recorrer la superficie de 
falla y se observa que aumenta su buzamiento conforme se asciende en la estructura, 
variando en la parte expuesta desde 48 a 30 grados. Los planos de falla se han 
representado en el estereograma A, Figura 72. 
Figura 74 Fallas lístricas en el borde O de Sierra Espuña. La orientación de las fallas y estrías se 
ha representado en diagramas estereográficos incluidos en la Figura. El diagrama superior representa 
a una falla con transporte hacia el O que corta a la Formación Aledo (Messiniense).  El diagrama 
inferior, muestra fallas con transporte hacia el SSO que cortan y rotan a las Fms. Carraclaca y Tercia 
y a fallas más tendidas en el basamento con transporte hacia el O que a su vez fueron selladas por la 
Fm. Carraclaca.  Proyección equiáreal en el hemisferio inferior.  1) Cataclasitas foliadas procedentes 
de esquistos de grano fino de la Un. de Tercia, 2) Fm. Carraclaca, 3) Calcarenitas de la Fm. Tercia 
(Tortoniense Superior), 4) Margas de Carivete (Tortoniense Superior), 5) Calciruditas de Aledo 
(Messiniense).  A) Falla; B) Contacto estratigráfico; C) El círculo relleno indica transporte tectónico 
hacia el observador. 
La edad Tortoniense Superior-Messiniense de estas fallas se ha obtenido mediante 
el estudio de discordancias angulares producidas en relación con la geometría lístrica de 
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las fallas. Por ejemplo, la discordancia ilustrada en la Figura 73 entre calciruditas del 
Tortoniense Superior y conglomerados de la Unidad I pasa a ser lateralmente una 
paraconformidad dentro de las calciruditas que muestran geometría en cuña. Estas fallas 
cortan también a los sedimentos messinienses (Un. V), especialmente en el borde 
occidental de la Cuenca de Lorca que está definido por fallas con orientación NNO/SSE 
y transporte hacia el NE. La actividad tortoniense de esta fallas fué determinada también 
por Lonergan y Schreiber (1993), mediante criterios estratigráficos y sedimentológicos. 
En la Figura 74 se observan las calcarenitas del Messiniense cortadas y basculadas 
por una falla normal con transporte hacia el ONO. Esta falla corta a fallas previas y a un 
despegue extensional de bajo ángulo entre sedimentos de las unidades II y IV y el 
basamento. Los sedimentos del Mioceno medio y del Tortoniense Superior 
(calciruditas) están basculados hasta 45-60º sobre el despegue, formando un “rider 
extensional” sellado por las margas de Carivete y las calciruditas del Messiniense. 
Conglomerados de la Unidad II basculados 40-50º hacia el N sobre un segmento de falla 
normal de muy bajo ángulo con transporte hacia el S se han observado también en la 
terminación occidental de Sierra de la Tercia.  
Figura 75 A) Representación estereográfica de fallas normales activas durante el Tortoniense 
Superior en el sector de Álora utilizadas para obtener el tensor de paleoesfuerzos B).  Proyección 
equiangular. 
Algunas de las fallas lístricas de alto ángulo cortan y basculan al anticlinal de 
Tercia, provocando la formación de un cierre perianticlinal con una pendiente axial de 
20º en el extremo oriental de la sierra (Mapa Geológico, Anexo II de Mapas y corte 3-
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Los depocentros donde se ha depositado el mayor espesor de margas de Carivete, 
U IV b (Tortoniense Superior), hasta 700 m de espesor cerca de Lorca y cerca de 350 al 
SO de Aledo, están limitados por fallas normales de este sistema, lo cual parece indicar 
que la subsidencia tectónica producida durante su depósito fue a favor de este sistema 
extensional. En el borde occidental de Sierra Espuña se han restituido estas fallas 
normales, en el corte 3-3´ de la Figura 29 obteniéndose un factor de alargamiento de 
1,2.   
La edad de estas fallas es coincidente o indiferenciable de la edad de uno de los 
periodos de formación del anticlinal de Tercia, de hecho la orientación NO-SE del juego 
más tardío de fallas es compatible con un contexto de paleoesfuerzos contractivos de 
esta misma dirección como han indicado autores previos (Ott d´Estevou y Montenat, 
1985; Montenat et al., 1987, Montenat et al., 1991). 
Tensores de esfuerzos durante la tectónica extensional Tortoniense 
Se han determinado los campos de esfuerzos responsables de la tectónica 
extensional activa durante el Tortoniense superior, utilizando el método de redes de 
búsqueda de Galindo Zaldívar y Lodeiro (1988).  Para aplicar este método se han 
utilizado sólo aquellas fallas menores consideradas como no rotacionales, aflorantes en 
el entorno de Aledo. Curiosamente prácticamente toda la población de fallas estudiadas, 
especialmente las de alto ángulo, se pueden haber generado bajo un mismo campo de 
esfuerzos que produciría extensión radial, ya que el elipsoide de esfuerzos obtenido 
muestra una razón áxica próxima a 0 (Figura 75). Esta extensión de carácter radial 
explicaría las discrepancias entre los paleoesfuerzos extensionales calculados por 
autores previos que habían determinado elisoides con el eje menor de dirección N-S 
(Armijo, 1977 y Lonergan, 1991) o de dirección NO-SE (Martínez Díaz, 1998) 
4.9 TECTÓNICA TRANSCURRENTE EN EL ÁREA DE LORCA, FALLA DE 
SALTO EN DIRECCIÓN DE ALHAMA DE MURCIA (FAM) 
La zona de falla de Alhama de Murcia, definida por Bousquet y Montenat (1974), 
se ha considerado como la causante de las deformaciones que afectan a los cuerpos 
sedimentarios en el área desde el Mioceno medio o desde la formación de la Cuenca de 
Lorca hasta la actualidad, por ejemplo (Montenat, 1977; Montenat et al., 1987; 
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Montenat et al., 1990; Martínez Díaz y Hernández Enrile, 1991; Rodríguez Estrella et 
al., 1992; Martínez Díaz, 1998; Guillén Mondéjar, 1994; Guillén Mondéjar et al., 1995). 
Según estos autores la Cuenca de Lorca sería una cuenca "pull-apart" formada por 
relevo trastensivo entre la FAM y el contacto entre el dominio Sudibérico (DSI) y el 
DCA, considerado como una falla sinistra. Sin embargo, el contacto entre el DCA y el 
DSI es un retrocabalgamiento con transporte hacia el SE, activo durante el 
Burdigaliense, (Lonergan et al., 1994) y la FAM es una falla sinistra post-miocena 
como se discutirá a continuación. 
Otros autores han considerado que la actividad la FAM comienza con 
posterioridad al Tortoniense al considerar que el elipsoide de esfuerzos obtenido para el 
Tortoniense (extensión N-S) es incompatible con este tipo de fallas (Lonergan, 1991).  
Los datos propios, de orientación de estructuras, expuestas en los apartados anteriores 
también muestran una incompatibilidad de los campos de esfuerzos existentes durante el 
Tortoniense (extensión radial y contracción NO-SE) con la orientación N55º y 
cinemática sinistra de la FAM que requiere una dirección de acortamiento principal de 
NNE-SSO a N-S. 
Todos los trabajos que defienden la edad pre-tortoniense de la falla de Alhama de 
Murcia (FAM) se basan en que el anticlinal de la Sierra de la Tercia se formó en 
relación con la FAM, sin embargo como se ha visto en el apartado dedicado a dicho 
pliegue, éste forma parte de una lineación anticlinoria de más de un centenar de km, que 
incluye a las sierras Estancias, Tercia y Espuña, que es cortada por la FAM.  La única 
discordancia progresiva que ha sido atribuida a la actividad de esta falla, durante el 
Tortoniense Inferior, Martínez Díaz (1998), ha sido reinterpretada en este trabajo como 
ligada a una falla normal lístrica. 
Los datos estratigráficos parecen apoyar la existencia de un antiforme formado 
durante el Tortoniense Inferior sobre el que transgredirían los sedimentos de las 
unidades III y IV.  El núcleo del anticlinal estaba formado por unidades alpujárrides 
bajas, que aportaron cantos a los sedimentos de estas unidades, como indican Montenat 
et al. (1990). La Fm. de los Secanos (U IV b), por ejemplo, formada por conglomerados 
de medios continentales, transgresiva sobre el basamento, aflora a ambos lados de la 
FAM y de la Depresión del Guadalentín donde muestra sentidos de paleocorrientes 
contrarias, con transporte hacia el NO en la Sierra de la Tercia y hacia el SE en el borde 
meridional de la depresión del Guadalentín (Montenat et al., 1990 y De Larouziere y Ott 
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d´Estevou, 1990). Esta distribución de las paleocorrientes ha sido el argumento utilizado 
por estos autores para considerar que entre los afloramientos al N y S de la depresión 
del Guadalentín habría durante el Tortoniense Superior un antiforme constituido por 
rocas de la Unidad de Almagro. 
Todas las unidades descritas son correlacionables a ambos lados de la FAM, excepto las 
que han sido erosionadas durante el Tortoniense, en relación con la formación del 
pliegue, presentando prácticamente las mismas facies. Durante el Messiniense, la 
procedencia de los cantos cambia pasando de ser alpujárrides procedentes del SE a ser 
subbéticos procedentes del N. Los cantos subbéticos se encuentran en la U VI a ambos 
lados de la Sierra de la Tercia indicando que durante su depósito esta Sierra habría sido 
colmatada.   
Figura 76 Diagramas de 
orientación de fallas, estrías y 
fibras de yeso medidas al S de 
Sierra de la Tercia, que dan lugar 
a escarpes de falla, junto con los 
diagramas de paleoesfuerzos 
obtenidos a partir de ellos. 
Hemisferio inferior, proyección 
equiángular. 
El único periodo durante 
el cual la falla de Alhama de Murcia condiciona la topografía del área y se producen 
discordancias progresivas relacionadas con su actividad es a partir del Messiniense 
superior?-Plioceno, periodo en el cual hay un hiato deposicional. También durante el 
Pleistoceno-Holoceno la sedimentación en el Corredor del Guadalentín está 
condicionada por la actividad de esta falla (Baena et al., 1993; Bousquet, 1979; 
Bousquet y Montenat, 1974; De Larouziere y Ott d´Estevou, 1990, Silva et al., 1992a;  
1992b;  Silva, 1994;  Silva et al., 1997  y Martínez Díaz, 1998). Por estas razones he 
considerado que la FAM habría sido activa desde el Messiniense superior hasta la 
actualidad, siendo responsable de la topografía actual del área y de la elevación desde el 
Plioceno Superior de la Sierra de la Tercia, cuyo basamento comienza a aportar cantos a 
la Cuenca de Lorca en el Plioceno Superior-Pleistoceno inferior por primera vez desde 
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La FAM además de ser una falla de dirección sinistra, tiene una componente de 
falla inversa de alto ángulo, produciendo una elevación topográfica importante del 
bloque N respecto al Corredor del Guadalentín (Martínez Díaz, 1998), con una 
diferencia topográfica actual de hasta 600 m. Junto a la FAM hay otras fallas asociadas 
a ella; fallas conjugadas, dextras de dirección aproximada N120ºE, ver diagrama en la 
Figura 76, como la Falla de las Viñas, en el borde NE de la Sierra de las Estancias, en 
las proximidades de Lorca, activa durante el Pleistoceno (Martínez Díaz, 1998). 
Para determinar la orientación del tensores de paleoesfuerzos en el sector de Lorca 
se ha aplicado el método de redes de búsqueda de Galindo Zaldívar y Lodeiro (1998) a 
una población de fallas que afectan a sedimentos messinienses y pliocenos del borde S 
del anticlinal de Sierra de la Tercia.  Se han obtenido dos elipsoides distintos, el primero 
de ellos muestra una compresión meridiana con una razón áxica de 0,7 que sería 
responsable de la actividad sinistra de la falla de Alhama de Murcia y de la actividad de 
fallas dextras-normales de orientación ONO-ESE (Figura 76). 
El segundo elipsoide obtenido se caracteriza por una compresión de orientación 
NO-SE con una razón áxica de 0.5 y es compatible con la actividad inversa de la Falla 
de Alhama de Murcia y con fallas sinistras de dirección N10-N30ºE. Estos datos apoyan 
la idea generalmente aceptada de que desde el Messiniense hasta la actualidad se han 
alternado dos direcciones de acortamiento una de dirección NNE-SSO y otra de 
dirección NNO-SSE (Armijo, 1977; Ott d´Estevou et al., 1985; Martínez Díaz y 
Hernández Enrile, 1992; Martínez Díaz, 1998) que se han ido alternando en el tiempo 
haciendo que la FAM haya tenido una actividad alternante como falla sinistra e inversa, 
como lo demuestra la existencia de estrías y fibras de yeso coherentes con ambos 
desplazamientos sobre superficies de falla de dirección N55ºE (Martínez Díaz, 1998 y 
datos propios (Figura 76). 
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5 EL DOMINIO CORTICAL DE ALBORAN EN EL ÁREA DE 
VERA 
El área de Vera se situa en el extremo oriental de las Béticas, en la provincia de Almería, 
quedando comprendida entre las hojas cartográficas 1:50.000 de Huercal Overa (996), Vera 
(1014), Sorbas (1031), Mojacar (1032), Garrucha (1015) y Aguilas (997).  
Figura 77 Mapa de situación geológica del área de Vera a) Un. de Almagro b) Un. de Calar-Alto c) Un. de 
Bédar-Macael d) Un. del Almanzora e) Un. Alpujárrides f) Complejo Maláguide g) Rocas Volcánicas Neógenas 
h) Sedimentos Neógeno-Cuaternarios. 
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Esta área se caracteriza por presentar varias depresiones rellenas de sedimentos neógeno-
cuaternarios, situadas entre sierras donde aflora el basamento metamórfico.  Estas sierras suelen 
mostrar una estructura antiformal abierta, de radio kilométrico y de eje E-O o ENO-OSO, en 
cuyo núcleo afloran los materiales del basamento metamórfico. La depresión que ocupa la mayor 
extensión y cuyo nombre he utilizado para denominar a este área, es la depresión de Vera, que se 
encuentra flanqueada por las sierras de Almagro al N, Almagrera al E, Cabrera al SO y por la 
Sierra de Filabres al NO (Figura 77). Además tiene conexión con otras áreas deprimidas: al O 
con la Cuenca de Sorbas, formando una depresión de dirección E-O, al SE con la Cuenca Sur-
Balear y al NE con el Valle de Pulpí que conecta a la Depresión de Vera con las depresiones de 
Huercal Overa y el Valle del Guadalentín (Figura 77). La Depresión de Vera y el resto de las 
depresiones adyacentes a ella, como la Depresión de Sorbas, Huercal Overa, Níjar o la Depresión 
de Lorca más al Norte están rellenas por sedimentos del Neógeno y Cuaternario, en gran parte 
marinos. Al menos durante el Tortoniense-Messiniense estas cuencas estaban todas comunicadas 
entre sí y con las cuencas de Alborán y Surbalear al Sur y al E respectivamente, por lo que 
muestran un relleno sedimentario correlacionable con el relleno de ambas Cuencas.  
Generalmente la distribución de sedimentos del Neógeno superior describe una geometría 
sinforme de eje paralelo al de los antiformes donde aflora el basamento. Esta geometría 
sinformal fue adquirida durante el Neógeno superior, coetáneamente al depósito sedimentario y 
paralelamente a la formación de los antiformes que afectan al basamento (Weijermars et al., 
1985). Por esto, el máximo espesor de sedimentos neógenos suele encontrarse en el nucleo de las 
estructuras sinformales, especialmente en las depresiones de Sorbas, Tabernas y la parte 
occidental de la depresión de Vera (Ott d´Estevou y Montenat, 1990).   
Este patrón general de distribución de sedimentos se rompe en la parte oriental de la 
Depresión de Vera, ya que las sierras pasan a tener una orientación NNE-SSO, subaparalela a la 
orientación de la falla de salto en dirección de Palomares (Bousquet et al., 1975), que corta a los 
antiformes de Sierra Cabrera y a la prolongación hacia el E del antiforme de Sierra de los 
Filabres produciendo un desplazamiento sinistrorso de sus núcleos de aproximadamente 15 km 
según Weijermars (1991).  
En este capítulo se pretende estudiar el origen y la evolución temporal de los antiformes  
que afectan al DCA en esta área así como la relación entre los antiformes y las fallas de salto en 
dirección, en el sentido de si son estructuras coetáneas en el tiempo y de si el desplazamiento 
producido por las fallas de salto en dirección es compensado con la formación de los pliegues, 
frente a un modelo donde las fallas sean más recientes que los pliegues y simplemente los corten. 
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Además se han obtenido nuevos datos estructurales y de metamorfismo de las unidades del DCA 
que han sido menos estudiadas en este sector. 
5.1 EL COMPLEJO NEVADO-FILÁBRIDE EN EL ÁREA DE VERA 
El Complejo Nevado-Filábride ha sido muy estudiado en este sector por autores previos, 
especialmente en la Sierra de Filabres, por este motivo no ha sido tratado en esta tesis. La 
bibliografía relativa a este complejo, así como los rasgos litoestratigráficos y tectónicos más 
relevantes han sido discutidos en el capítulo II de esta tesis. La distribución de unidades del 
Complejo Nevado-Filábride en el área ha sido representada en el mapa de situación geológica de 
la Depresión de Vera, en la Figura 77.  Como se puede observar en este mapa la Un. de Calar-
Alto sensu García Dueñas et al. (1988 a y b) y Soto (1991) aflora en el núcleo de las sierras de 
Filabres, Cabrera y en Sierra Almagrera.  En la Sierra de Filabres tiene un espesor de 4,5 km 
(Soto, 1991 y Martínez Martínez y Azañón, 1997). La Unidad de Bédar-Macael aflora en la 
Sierra de Filabres, al sur de Sierra Cabrera y además forma los relieves de Sierra Almenara al 
NE del sector de Vera. Esta unidad tiene un espesor de 650 m según Soto (1991). 
5.2 LA UNIDAD DE ALMAGRO 
La Unidad de Almagro aflora en el núcleo de la Sierra de Almagro y en varias sierras a lo 
largo de la depresión del Guadalentín. Esta unidad ha sido considerada por diversos autores 
como perteneciente al Dominio Sudibérico debido a su gran parecido litoestratigráfico con el 
Subbético y a las similitudes texturales y geoquímicas entre las intrusiones básicas presentes en 
la U. de Almagro y en el Subbético (Kozur et al., 1985; Simon, 1987; Puga y Torres Roldán, 
1989, De Jong, 1991 y 1993) sin embargo no se observa la relación entre esta unidad y las 
unidades del Complejo Nevado Filábride por lo que no se puede afirmar mediante criterios 
cartográficos que ocupe una posición estructural inferior. La relación tectónica actual entre la 
unidad de Almagro y las unidades que la cubren se ha ilustrado en el mapa tectónico de la Sierra 
de Almagro ilustrado en el anexo de mapas III y en los cortes geológicos obtenidos de este mapa, 
ilustrados en la Figura 78. 
El metamorfismo alcanzado por esta unidad, de aproximadamente 275-300 ºC y 3-4 kb de 
presión (Sánchez Vizcaíno et al., 1991 y datos propios) y su posición estructural respecto a las 
unidades alpujárrides que la cubren son análogas a las de las unidades alpujárrides de tipo D de 
Azañón et al. (1994) o de Lújar-Gádor y por este motivo diversos autores han considerado a la 
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Un. de Almagro como una unidad alpujárride inferior (Durand Delgá y Fontboté, 1960; Aldaya 
et al., 1979, Delgado et al., 1981; Martín y Braga, 1987 y Sánchez Vizcaíno et al., 1991). 
Figura 78 Cortes geológicos de la Sierra de Almagro. Leyenda litológica y posición geográfica de los cortes 
en el Anexo de mapas III. 
La Unidad de Almagro incluye dos formaciones. La inferior es fundamentalmente detrítica 
y está formada por cuarcitas y pizarras de color violaceo o rojizo a techo de las cuales suele 
haber yesos o cuerpos de rocas básicas. Se puede estimar para esta formación una potencia 
mínima de 600 m, ya que no aflora su base, ver cortes geológicos  A-A´y B-B´en la Figura 78. 
La formación superior muestra un carácter evaporítico, estándo constituida por paquetes de 
calizas y dolomías entre los cuales se intercalan pizarras y yesos (ver columna litológica de la 
Sierra de Almagro junto al mapa geológico de esta área en el Anexo de mapas III). Ha sido 
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básicas intruidas en esta unidad aparecen fundamentalmente como un sill más o menos continuo 
que reemplaza a la intercalación de yesos y pizarras de la formación evaporítica de esta unidad.  
Se ha estimado un espesor mínimo de 600 m para esta formación, ya que el contacto que la 
limita a techo es una superficie de falla que produce omisión de parte de ella. Sobre esta 
formación se situa, en la Sierra de Almagro, mediante un contacto mecánico, una formación 
evaporítica constituida por yesos y rocas carbonatadas del Trías superior (Unidad de Cucharón 
de Simon (1963)), de atribución muy discutida.  Algunos autores han considerado a esta 
formación como una parte despegada de la formación evaporítica de la Unidad de Almagro 
(Voermans et al., 1980) y otros como una parte despegada de la f. evaporítica de la Unidad del 
Almanzora (Simon, 1987; De Jong, 1991).  En este trabajo se ha representado en mapas y en la 
columna litológica del área como parte de la formación Triásica de la Unidad de Almanzora, sin 
embargo al tratarse de rocas carbonatadas y yesos no se ha podido determinar el metamorfismo 
que la afecta y por tanto su atribución a esta unidad es muy discutible. 
5.2.1 ESTRUCTURA Y METAMORFISMO EN LA UNIDAD DE ALMAGRO 
La fábrica tectónica de esta unidad es distinta a la de las unidades alpujárrides como ha 
puesto de manifiesto De Jong (1991), ya que la fábrica planar más penetrativa que muestra es un 
clivaje pizarroso (S1) subparalelo a la S0 (Figura 79), a diferencia de las unidades alpujárrides 
donde incluso en las pelitas permo-triásicas de menor grado metamórfico la foliación principal es 
un clivaje de crenulación penetrativo (S2) que afecta a una foliación previa (S1). En la Figura 79 
se muestran láminas delgadas correspondientes a la Unidad de Almagro y a la Unidad de Tercia, 
donde se observan las diferencias entre ambas unidades.   
Figura 79 A) Pelita de Almagro; el clivaje pizarroso marcado por la alineación de minerales opacos se ha 
desarrollado fundamentalmente por mecanismos de disolución por presión, sin crecimiento mineral.  B) 
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Muestra de la Unidad de Tercia; la foliación principal, S2 es un clivaje de crenulación que afecta a una foliación 
previa S1 y además estas foliaciones están afectadas a su vez por un clivaje de crenulación espaciado (S3). Chl 
(clorita), Ms (moscovita), Gr (grafito).  
Figura 80 Representación estereográfica de la orientación de polos de la estratificación en la Unidad de 
Almagro y de ejes de pliegues F2. Hemisferio inferior, diagrama equiángular.  
En la Unidad de Almagro se conservan perfectamente los rasgos sedimentarios primarios, 
de forma que la superficie de referencia que se puede medir con mayor comodidad es la 
estratificación, que generalmente muestra una dirección ONO/ESE, ver representación de polos 
de la estratificación en la Figura 80. 
La pizarrosidad en la Unidad de Almagro está afectada muy localmente por pliegues 
asimétricos F1 de escala decamétrica o hectométrica con vergencia hacia el NNE que desarrollan 
clivaje de crenulación en las zonas de charnela.  Además de estos pliegues, la Un. de Almagro 
está afectada tanto en la Sierra de Almagro como en la Sierra de Carrascoy por pliegues con 
longitud de onda kilométrica, ligeramente asimétricos con vergencia hacia el S-SSO (F2) 
descritos en la Sierra de Carrascoy por Kampschuur et al. (1973), similares a los pliegues F4 que 
afectan al Complejo Nevado-Filábride descritos por Vissers (1981), Behrmann (1982), Martínez-
Martínez (1986a), Soto (1993) y Martínez Martínez y Azañón (1998) aunque de vergencia 
contraria.  Localmente asociado a estos pliegues, se desarrolla un clivaje de crenulación muy 
espaciado (Figura 78a), a veces con mineralizaciones asociadas, como en la Mina de los Tres 
Juanes al Sur de la Sierra de Almagro. Los pliegues F2 están cortados por el contacto con la 
Unidad de Variegato, ver cortes geológicos en la Figura 78. 
La presencia de anfíboles azules en las metabasitas de la Unidad de Almagro llevó a Simon 
(1963) a considerar que estas rocas habían sufrido un metamorfismo de alta presión, sin embargo 
Sánchez Vizcaino et al. (1991) tras hacer un estudio detallado del quimismo de los minerales 
metamórficos que están presentes en estas rocas concluye que los anfíboles son de tipo 
riebeckita, con un amplio campo de estabilidad.  A partir de la composición de pares de anfíboles 
n=22 (Estratificación)
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sódicos ricos en hierro y cloritas obtienen condiciones termobarométricas de 4kb y 
aproximadamente 300 ºC.   
Figura 81 Pliegues con vergencia SSE afectando a la Unidad de Almagro y estructuras asociadas.  A) Calizas 
triásicas (T1Alm) afectadas por superficies de clivaje espaciado asociadas a pliegues asimétricos con vergencia 
hacia el SSO. Brújula sobre falla inversa, asociada a estos pliegues, mineralizada con óxidos de hierro.  B) 
Sinclinal con flanco N invertido afectando a calizas (T1Alm) y yesos (T2Alm) Triásicos de la U. de Almagro. 
C)  Flanco S de pliegue mayor con vergencia hacia el S en cuyo nucleo aflora las cuarcitas Permo-Triásicas (P-
Talm) de la Unidad de Almagro.  
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Figura 82 Diagramas P-T obtenidos a partir de la composición de pares mica-clorita en pelitas de la Unidad 
de Almagro con el programa TWEEQU de Berman (1991) utilizando datos termodinámicos de Berman (1988), 
Vidal et al. (1992) y modelos de solución sólida para micas y cloritas de Vidal y Parra (2001) para el equilibrio 
entre las fases agua (W), cuarzo (aQz),  pirofilita (Apr), sudoita (Sud), amesita (AmV), clinocloro (Chl), Al-
celadonita (Atd) y moscovita (Ms). 1: 2 ATd + 3 sud = 2 AmV + 2 Ms + 7 aQz + 4 W;  2: 4 ATd + 3 sud = 2 
Chl + 4 Ms + 7 aQz + 4 W;  3: ATd + AmV = Chl + Ms;  4: 7 aQz + 4 AmV + 4 W = 3 sud + 2 Chl;  5: AmV + 
2 APr + 2 W = 4 aQz + 2 sud;  6: 2 Chl + 8 APr + 4 W = 23 aQz + 5 sud;   7: 2 Chl + 4 APr = 15 aQz + 2 AmV 
+ sud;   8: 23 AmV + 14 APr + 30 W = 8 Chl + 26 sud;   9: 4 Chl + 6 APr = 26 aQz + 5 AmV + 2 W;  10: 4 
AmV + 7 aQz + 4 W = 2 Chl + 3 sud 
Figura 83 Trayectoria P-T de filitas de 
Almagro (muestra W.Almo.13, posición 
geográfica ilustrada en el mapa estructural 
de la Sª de Almagro en el Anexo III), 
obtenida a partir de pares mica-clorita.  
Condiciones P-T determinadas mediante 
el programa TWEEQU de Berman (1991) 
con datos termodinámicos de Berman 
(1988) y modelos de solución sólida de 
clorita y fengita de Vidal y Parra (en 
prensa). 
En las muestras pelíticas prácticamente no se observa crecimiento mineral, o al menos no 
asociado a ninguna fábrica penetrativa, sin embargo se observan cloritas y moscovitas, 
precinemáticas respecto al clivaje pizarroso, que parecen haber crecido en condiciones estáticas, 
reemplazando a filosilicatos detríticos previos.  Se han analizado pares de mica y clorita que 
presentaban contactos entre sí, y tras obtener la fórmula estructural de estos minerales, se han 
calculado las condiciones de equilibrio utilizando el programa TWEEQU de Berman (1991) con 
datos termodinámicos de Berman (1988) y modelos de solución sólida para micas y cloritas de 
Vidal y Parra (2001).  En la mayoría de los casos no se han obtenido condiciones de equilibrio 
entre los pares estudiados, quizás porque una parte de las micas sean de origen detrítico, sin 
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embargo los equilibrios obtenidos para cloritas y cuarzo se han utilizado como geotermómetro, 
obteniendo siempre temperaturas comprendidas entre los 250 y los 300 ºC, de acuerdo con las 
condiciones estimadas por Sánchez Vizcaino et al. (1991) en las metabasitas.  Dos de los 
equilibrios obtenidos han sido ilustrados en la Figura 82. A partir de las condiciones de 
equilibrio determinadas para los pares mica-clorita o clorita-cuarzo se ha obtenido la trayectoria 
P-T de la Unidad de Almagro, representada en la Figura 83. La trayectoria P-T muestra un pico 
metamórfico en torno a los 300 ºC y 4,2 kb.  Además se han obtenido datos que podrían 
corresponder a la parte retrógrada de la trayectoria metamórfica (2,3 kb y 284 ºC). Estos datos 
termobarométricos son muy similares a los obtenidos por Aguirre et al. (1995) a partir de 
asociaciones con pumpellita en metabasitas del Subbético de Antequera, por lo que la Unidad de 
Almagro no sólo se parece al Subbético desde el punto de vista estratigráfico y geoquímico si no 
también desde el metamórfico, si se compara con rocas del Subbético que han subducido bajo el 
DCA como es el caso de las rocas descritas por Aguirre et al. (1995). 
Junto a las diferencias en cuanto a fábrica y eventos deformacionales que afectan a la 
Unidad de Almagro respecto a unidades típicamente alpujárrides, hay criterios estratigráficos 
que podrían indicar que esta unidad ha ocupado una posición inferior en la pila de unidades 
presentes en el área.  Por ejemplo en el área de Lorca-Alhama los cantos procedentes de la 
erosión de la Unidad de Almagro entran en el sistema sedimentario con posterioridad a los 
cantos del Complejo Nevado-Filábride. Concretamente, se observan cantos de micasesquistos y 
anfibolitas de la Un. de Bédar-Macael en conglomerados de la Formación de Carraclaca de la 
Unidad II de edad Serravalliense Superior-Tortoniense Inferior. Sin embargo, los cantos de la 
Unidad de Almagro se observan por primera vez en los conglomerados de la Formación 
Peñones, de la Unidad III debedad Tortoniense Inferior. En el área de Vera no se observa este 
decalaje entre la edad de entrada en la cuenca de los cantos del Complejo Nevado Filábride y los 
de la Unidad de Almagro (Barragán, 1997). 
5.3 EL COMPLEJO ALPUJÁRRIDE EN EL ÁREA DE VERA 
En el área de Vera se han diferenciado tradicionalmente dos unidades alpujárrides.  La Un. 
del Almanzora de posición inferior fue definida por Simon (1987) y aflora sólo en el borde N de 
la Sierra de Filabres y en la Sierra de Almagro. Sobre ella se encuentra la Un. de Variegato 
definida por Simon (1963) y que muestra una distribución areal mayor, constituyendo gran parte 
de los afloramientos alpujárrides de Sierra Cabrera (Rondeel, 1965) y de la Sierra de los Pinos, 
en el bloque oriental de la Falla de Palomares, donde se ha denominado Un. de Ramonete 
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(Alvarez, 1987). Al N de la Sierra de Filabres la Un. de Variegato ha sido correlacionada con la 
Un. de Partaloa aflorante en la Sierra de las Estancias (Akkerman et al., 1980). 
A continuación se describirán las características litoestratigráficas, petrológicas y 
estructurales de las unidades alpujárrides aflorantes en el sector de Vera. 
5.3.1 UNIDAD DEL ALMANZORA 
Esta unidad fue definida por Simon (1987) e incluye las unidades de Ballabona y Cucharón 
de Simon (1963).  Está compuesta por dos formaciones, la inferior que alcanza una potencia 
superior a 2 km (ver corte geológico C-C´de la Figura 78) está constituida especialmente por 
cuarcitas, metapsanmitas y esquistos de grano fino con intercalaciones de calizas y yesos a techo.  
Las intercalaciones carbonatadas de esta formación han sido datadas como Ladiniense Superior 
(Kozur et al., 1985). La formación superior, con unos 200 m de espesor, está formada de abajo 
arriba por yesos con intercalaciones de filitas, carbonatos y rocas básicas y por rocas 
carbonatadas datadas como Ladiniense Superior y Carniense (Simon, 1966 y Kozur et al., 1985).   
Figura 84 Metapelitas de la Un. del 
Almanzora. La foliación S1 es subparalela 
al bandeado composicional marcado por la 
alternancia de niveles ricos en micas con 
otros ricos en granos de cuarzo, 
interpretados como una laminación 
sedimentaria (S0). Posición geográfica de 
ambas muestras ilustrada en el mapa 
estructural de la Sierra de Almagro. 
La formación meta-evaporítica de 
esta unidad se encuentra siempre 
despegada o muestra un contacto 
tectónico con la formación cuarzo-
pelítica inferior.  Además 
frecuentemente la formación superior es 
toda ella una zona de falla con grandes 
porfidoclastos de rocas carbonatadas y 
de metabasitas inmersos en una matriz 
milonítica de yesos que muestra una 
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lineación mineral penetrativa, generalmente de dirección NE-SO. Sobre esta zona de falla 
descansan rocas correspondientes a la Un. de Variegato, en el entorno de la Sierra de Almagro, o 
klippes de rocas de la Un. de Bédar-Macael que a su vez están cubiertos por esquistos de grano 
fino de Variegato en el extremo NE de la Sierra de los Filabres (Langenberg, 1972). En algunos 
puntos de Sierra de Almagro bajo los esquistos de grano fino de la Un. de Variegato se han 
observado además filitas rojas correspondientes a 
Un. Maláguides Inferiores (Bicker, 1966). 
Figura 85 Trayectorias P-T de la Unidad de Bédar-
Macael (MULH) y del Complejo Alpujárride, 
mezclando en una sola trayectoria P-T las unidades de 
Variegato y Almanzora (ALP) según De Jong (1991) 
La formación cuarzo-pelítica de la Unidad 
del Almanzora sólo aflora en un espacio 
comprendido entre el borde NE de la Sierra de 
los Filabres y el borde sur de la Sierra de 
Almagro. En el borde NE de la Sierra de los 
Filabres lo hace bajo mármoles de la Unidad de 
Bedar-Macael en contacto mediante una 
superficie de falla inversa que se inclina 45º 
hacia el SSO (ilustrada en el corte geológico C-
C´en la Figura 78). En el borde meridional de la 
Sierra de Almagro se superpone a la Unidad de Almagro mediante un contacto que se inclina 
fuertemente (60-70º) hacia el sur, aunque es subparalelo al clivaje principal que muestra esta 
formación y por tanto en origen debio de ser una superficie de bajo ángulo. Tanto la S0 como la 
S1 en la Unidad del Almanzora muestran buzamientos generalmente hacia el S, ver 
representación estereográfica de los polos de la foliación S1 en el diagrama de la Figura 92f. 
Figura 86 Lámina delgada de esquisto (W.Fil.1) de 
la base de la Unidad del Almanzora.  Paragénesis 
mineral formada por albita (Alb), cuarzo (Qtz), clorita 
(Chl), moscovita (Ms) y turmalina.  En esta muestra se 
han analizado y determinado las condiciones 
termobarométricas de equilibrio entre pares de micas y 
cloritas que muestran contactos entre sí.  
El Dominio Cortical de Alborán en el área de Vera 
 - 116 -
La Formación meta-evaporítica de la Unidad del Almanzora muestra una distribución areal 
mayor, aflorando en gran parte del borde N de la Sierra de los Filabres sobre la Unidad de Bedar-
Macael, entre la Sierrras de los Filabres y Almagro sobre la Formación cuarzo-pelítica del 
Almanzora y en la Sierra de Almagro sobre la Unidad de Almagro.  En todos los casos el 
contacto entre las meta-evaporitas de Almanzora y las formaciones infrayacentes es de bajo 
ángulo respecto al bloque de techo, pero muestra una relación de rampa a veces muy acusada por 
ejemplo respecto a su Formación cuarzo-pelítica (Véase corte C-C´en la Figura 78). 
Figura 87 A) Par de mica-clorita analizado para determinar las condiciones P-T de crecimiento de la 
foliación S1. B) Diagrama obtenido con TWEEQU que indica las condiciones P-T de equilibrio del par de 
minerales analizados en A. C) Paragénesis de albita (Alb) + clorita (Chl) + fengita (WKm) analizadas para 
determinar las condiciones P-T de crecimiento del clivaje de crenulación S2 (el porfidoblasto de albita es 
sincinemático al clivaje S2). D) Resultado TWEEQU para la paragénesis analizada en C en el sistema 
NaKMASH (explicación en el anexo sobre termobarometría de multiequilibrios).  
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La gran ubicuidad de las meta-evaporitas del Almanzora frente a la distribución espacial 
limitada de la meta-cuarzo-pelitas de esta misma unidad, en un área donde las unidades 
tectónicas están extremadamente reducidas y además muestran una distribución distinta a la 
usual ya que el Complejo Nevado-Filábride se superpone mediante superficies de bajo ángulo 
sobre la Unidad del Almanzora (Bicker, 1966; Voet, 1967; Langenberg, 1972; Kampschuur et 
al., 1975 y De Jong (1991) o la Unidad de Variegato se situa sobre filitas y cuarcitas rojas del 
Complejo Maláguide (Bicker, 1966), hace que sea discutible el que las formaciones incluidas en 
la Unidad del Almanzora correspondan realmente a una misma unidad.   
Figura 88 Trayec-toria P-
T de los cuarzo-esquistos de 
la Unidad del Almanzora 
(muestras Fil.1, Fil. 4 y 
Alm.8; posición geográfica 
ilustrada en el Anexo de 
Mapas III), obtenida con el 
software TWEEQU a partir 
de las paragénesis fengita + 
clorita + cuarzo + agua ± 




El gran parecido tanto 
litológico (Bakker et al., 1989) como petrológico entre las pelitas de la Unidad del Almanzora y 
las pelitas de la Formación Tahal, del Nevado-Filábride (Martínez Martínez, comunicación 
personal) hace que probablemente la Unidad del Almanzora tenga más afinidad con el Nevado-
Filabride que con el Alpujárride, como de hecho propusieron Bakker et al. (1989) y De Jong 
(1991) al considerar una evolución tectonometamórfica común para las unidades de Bedar-
Macael y Almanzora (ver trayectoria metamórfica de las unidades de Bédar-Macael y 
Almanzora según De Jong (1991) en la Figura 85). Esta evolución tectonometamórfica común 
implicaría que la Unidad del Almanzora se habría superpuesto al Nevado Filábride en un estadio 
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cortical que aportó la carga necesaria para el metamorfismo de alta presión que afectó al 
Complejo Nevado Filábride. 
El metamorfismo de la Un. del Almanzora ha sido caracterizado por Bakker et al. (1989) y 
De Jong (1991) fundamentalmente sobre muestras de metabasitas correspondientes a la Fm. 
meta-evaporítica de esta unidad, obteniendo condiciones P-T de 7 kb y 400ºC para el evento 
metamórfico de alta presión, la trayectoria P-T obtenida por estos autores ha sido representada en 
la Figura 86. Posteriormente tras un episodio de descompresión coetáneo a la formación de la 
foliación S2 describen un episodio de recalentamiento a baja presión durante el cual crece biotita 
y albita en la U. del Almanzora y estaurolita y biotita en la Un. de Variegato, alcanzando 
condiciones de aproximadamente 550ºC y entre 1,5 y 3 kbar en ambas unidades según De Jong 
(1991). 
Los esquistos de grano fino de la Un. del Almanzora muestran una foliación principal S1, 
que es subparalela al bandeado litológico, como se puede observar en la Figuras 84 y 86 definida 
por cuarzo + moscovita + clorita ± epidota ± cloritoide + rutilo ± plagioclasa. Esta foliación está 
afectada por un clivaje de crenulación de plano axial S2 que en las muestras más pelíticas puede 
llegar a ser la foliación dominante (por ejemplo en la muestra W.Almo.8 ilustrada en la Figura 
84a), marcada por el crecimiento de mica + clorita + rutilo. Estas foliaciones están selladas por el 
crecimiento postcinemático de mica blanca + clorita ± cloritoide ± plagioclasa. Los granos de 
cuarzo muestran contactos entre sí de 120º, indicando un episodio de anealing postcinemático. 
Estas estructuras están afectadas por un clivaje de crenulación espaciado (S3), asociado al cual se 
produce oxidación de los minerales anteriores y crecimiento de clorita y cuarzo.   
En las metapelitas de la Unidad de Almanzora se han determinado las condiciones P-T de 
equilibrio de dos paragénesis distintas: la primera corresponde a pares de fengita-clorita que 
crecen junto con el cuarzo en las estructuras S1 y S2 presentes a la microescala (Figura 87a); y la 
segunda corresponde a la paragénesis fengita + clorita + albita + cuarzo, crecida durante el 
desarrollo del clivaje de crenulación S2 (Fig. 87).  
Para la primera paragénesis de fengita + clorita + cuarzo + agua, las condiciones P-T 
obtenidas están definidas por la intersección de 14 reacciones, entre los 8 miembros extremos 
(Mg-celadonita, moscovita, pirofilita, Mg-amesita, clinocloro, sudoita, cuarzo y agua), de las 
cuales tres son independientes en el sistema KMASH. Los resultados P-T obtenidos de 9,9 ± 0,4 
kbar y 274 ± 17 ºC para la foliación S1 relicta indican condiciones de alta presión y muy baja 
temperatura (Figura 87a). Gran parte de los resultados para la foliación S1 resultaron de 
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intersecciones con una baja dispersión en una de las muestras (Alm.8), donde las dos foliaciones 
S1 y S2 se encuentran texturalmente bien diferenciadas (Fig. 84a). Las condiciones P-T obtenidas 
para el crecimiento de la foliación S1 varían entre 12,1 ± 0,6 kbar/297 ± 22 ºC y 6,3 ± 0,4/357 ± 
16 ºC (Figura 88). Las condiciones de equilibrio local para pares fengita-clorita que definen el 
clivaje de crenulación Scc son de menor presión y mayor temperatura, 5,5 ± 0,7 kbar/497 ± 20 ºC.  
Los resultados de la segunda paragénesis fengita + clorita + albita + cuarzo + agua están 
definidos por la intersección de 32 reacciones (Fig. 87b) entre 10 términos extremos (agua, 
cuarzo, Mg-celadonita, moscovita, pirofilita, Mg-amesita, sudoita, clinocloro, albita y 
paragonita), obteniendose cuatro reacciones independientes en el sistema NaKMASH. En este 
caso, las condiciones de equilibrio obtenidas de 3,8 ± 0,1 kbar/437 ± 2 ºC indican un 
considerable calentamiento respecto a las condiciones de crecimiento de la foliación S1 (Fig. 88). 
Las condiciones P-T obtenidas de las paragénesis que definen el clivaje de crenulación muestran 
también una gran variabilidad, describiendo todas ellas en conjunto una trayectoria P-T 
consistente en una descompresión acompañada de un enfriamiento, desde condiciones de 5,5 ± 
0,7 kbar/497 ± 20 ºC hasta 2,2 ± 0,6 kbar/311 ± 24 ºC, a lo largo del crecimiento de la 
crenulación Scc (Fig. 88). 
Las condiciones de pico bárico de 12 kbar y aproximadamente 300 ºC obtenidas para las 
metapelitas de Almanzora son de mayor presión y menor temperatura que las obtenidas por 
Bakker et al. (1989) y De Jong (1991) de 6-8 kbar y 400-450 ºC determinados por estos autores 
en metabasitas incluidas en las metaevaporitas de esta unidad, lo cual no es de extrañar 
considerando que las micas analizadas en esta memoria muestran contenidos en Si (3,4 a.p.f.e.) 
mayores que los descritos por los autores antes mencionados (3,27 a.p.f.e). Sin embargo, durante 
el crecimiento del clivaje de crenulación S2 el pico metamórfico coincide aproximadamente con 
las condiciones sugeridas por estos autores aunque en su límite inferior de presión (5-6 kbar y 
450-475ºC) 
5.3.2 UNIDAD DE VARIEGATO 
A diferencia de las unidades descritas en párrafos anteriores, la Un. de Variegato ha sufrido 
un fuerte acortamiento vertical no superando en el área de la Sierra de Almagro una potencia de 
250 m (véanse cortes de la Sierra de Almagro en la Figura 78). Generalmente las formaciones 
más competentes de esta unidad como són las carbonatadas muestran una geometría amigdalar 
con importantes variaciones laterales de espesor.   
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Figura 89 Muestras correspondientes a la Un. de Jaravía A) Vena de cuarzo con fibras de Mg carfolita 
localmente alterada a mica blanca.  B) Pares de fengita-clorita utilizados para obtener la porción retrógrada de la 
trayectoria P-T de la Un. de Jaravía.  C) Clorita, mica blanca y pirofilita procedentes de la alteración de carfolita 
que queda como pequeñas fibras dispersas en el cuarzo. 
Figura 90 Diagramas P-T obtenidos con el programa TWEEQU de Berman (1991) utilizando datos 
termodinámicos de Berman (1988), Vidal et al. (1992) y modelos de solución sólida para micas y cloritas de 
Vidal y Parra (2000) para el equilibrio entre las fases agua (W), cuarzo (aQz), Mg carfolita (mCar), pirofilita 
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para las muestras w.Mjc.1, w.Jv.1 y w.Alm.5 correspondientes a venas de cuarzo de esquistos de grano fino de 
la Un. de Jaravía.  Las reacciones representadas son las siguientes  17: 4 Chl + 6 APr = 26 aQz + 5 AmV + 2 W;  
18: 4 ATd + 6 APr = 26 aQz + 4 Ms + AmV + 2 W;  19: APr + W = 2 aQz + Kln;  20: ATd + AmV = Chl + 
Ms;  21: 5 ATd + 6 APr = 26 aQz + 5 Ms + Chl + 2 W;  22: 4 Chl + 8 APr = 2 Kln + 30 aQz + 5 AmV;  23: 4 
Chl + 13 Kln = 7 APr + 5 AmV + 15 W;  24: 4 Chl + 6 Kln = 14 aQz + 5 AmV + 8 W;  25: 4 ATd + 8 APr = 2 
Kln + 30 aQz + 4 Ms + AmV;  26: 4 ATd + 13 Kln = 7 APr + 4 Ms + AmV + 15 W;  27: 4 ATd + 6 Kln = 14 
aQz + 4 Ms + AmV + 8 W;  28: 5 ATd + 8 APr = 2 Kln + 30 aQz + 5 Ms + Chl; 29: 5 ATd + 13 Kln = 7 APr + 
5 Ms + Chl + 15 W;  30: 5 ATd + 6 Kln = 14 aQz + 5 Ms + Chl + 8 W.  Las asociaciones de la izquierda son 
estables en el campo de valores más bajos de la variable Y o en el campo de los valores más bajos de la variable 
X para las reacciones verticales 
En relación con esta tesis se ha observado que la Un. de Variegato está constituida en 
algunos sectores, como en el borde Sur de la Sierra de Almagro, por dos imbricaciones, la 
inferior constituida de abajo arriba por esquistos de grano fino y dolomías y la superior por 
esquistos grafitosos con granate, esquistos de grano fino y dolomías.  Además bajo la Un. de 
Variegato en las sierras de Almagro, Cabrera y bajo la Un. de Ramonete en la Sierra de los Pinos 
se han identificado afloramientos discontinuos de una unidad alpujárride (Unidad de Jaravía) 
extremadamente adelgazada constituida por esquistos de grano fino y rocas carbonatadas que 
contienen venas de cuarzo con asociaciones minerales de alta presión 
(Mgcarfolita+clorita+cuarzo). 
Figura 91 Trayectoria P-T obtenida para 
venas de cuarzo contenidas en esquistos de 
grano fino de la Unidad de Jaravía.  
Condiciones P-T determinadas mediante el 
programa TWEEQU de Berman (1991) con 
datos termodinámicos de Berman (1991) y 
modelos de solución sólida de clorita y 
fengita de Vidal y Parra (en prensa).  Las 
abreviaturas de minerales están explicadas 
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Almagro. Todas muestran las mismas asociaciones minerales de Mg carfolita, pirofilita, clorita, 
cuarzo y moscovita y las condiciones termobarométricas calculadas para el equilibrio de pares 
mica-clorita + cuarzo + agua y de carfolita + clorita + cuarzo + agua son similares para todas las 
muestras. Obteniéndose puntos de alta presión y bajas temperaturas para los minerales 
equilibrados con carfolita (12-14 kb y aproximadamente 400 ºC), ver diagramas obtenidos con 
TWEEQU en la Figura 90. Al obtener datos termobarométricos equivalentes para la Unidad de 
Jaravía en todas las muestras analizadas, éstos se han representado en una sóla trayectoria P-T, 
ilustrada en la Figura 91.  
Si se comparan las trayectorias metamórficas correspondientes a las unidades de Jaravía y 
de Almanzora se observa que estas unidades muestran una evolución metamórfica algo distinta 
ya que aunque muestran máximos báricos similares, la Unidad del Almanzora muestra 
temperaturas mayores a lo largo de toda la trayectoria.  La trayectoria P-T de la Un. del 
Almanzora es de hecho más parecida a la trayectoria determinada para la Unidad de Calar Alto 
por Soto (1991).   
5.4 CABALGAMIENTO ENTRE LAS UNIDADES DE ALMAGRO Y ALMANZORA 
El contacto entre la Unidad de Almagro y las metapelitas de Almanzora es una falla que 
muestra buzamientos fuertes hacia el S (Figura 92a). Sin embargo, sólo es ligeramente oblicua a 
la foliación principal presente en la Un. del Almanzora (Figura 92), lo cual parece indicar que en 
origen debió de ser una superficie de bajo ángulo que ha sido plegada con posterioridad en 
relación con los pliegues con vergencia hacia el SSO que afectan a la Un. de Almagro o en 
relación con el pliegue Tortoniense de amplitud mayor que afecta a toda la Sierra de Almagro 
(corte C-C´en la Figura 78). La falla afecta fundamentalmente a yesos y carbonatos, lo cual 
dificulta mucho el determinar su cinemática, aunque estos muestran una fábrica milonítica de 
grano grueso (Figura 92c y e). A lo largo de esta falla se produce una importante inversión 
metamórfica, aunque, en el contexto de las Béticas es un argumento de poca consistencia para 
demostrar el régimen de una falla ya que hay abundante literatura que demuestra la naturaleza 
extensional de fallas que coinciden con inversiones metamórficas producidas por cabalgamientos 
previos. Sin embargo, la práctica ausencia de estructuras extensionales a escala de afloramiento 
tanto en la Un. de Almagro como en los esquistos y cuarcitas de la Un. de Almanzora, el hecho 
de que el contacto sea subparalelo a la foliación y a los ejes de pliegues presentes en la Un. de 
Almanzora y el aspecto más dúctil, ver aspecto de milonitas carbonatadas en Figura 92e, de esta 
Capítulo V 
 - 123 -
falla frente al despegue de Almagro parece indicar que podría tratarse de un contacto contractivo 
producido durante el episodio D3 que afectó al Alpujárride. 
Figura 92 A) Zona de cizalla D3 entre las Unidades de Almagro y Almanzora. B) Orientación de la foliación 
milonítica y de fibras de calcita en la zona de falla. C) Aspecto de las milonitas carbonatadas desarrolladas en el 
contacto. D) Relación entre el clivaje principal S2 y el clivaje de crenulación S3, ambos buzando fuertemente en 
flanco meridional del antiforme neógeno de Almagro. E) Sección pulida de las milonitas D3. F) Proyección 
estereográfica de la orientación de las estructuras S2, S3 y de los ejes de pliegues asociados al clivaje S3 en la 
Un. del Almanzora. 
El Dominio Cortical de Alborán en el área de Vera 
 - 124 -
No se han obtenido prácticamente datos de la dirección y sentido de transporte de esta 
falla, sólo algunas fibras de calcita que parecen indicar transporte de componente NNO (Figura 
92b). 
5.4.1 EL COMPLEJO MALÁGUIDE EN EL ÁREA DE VERA 
El Complejo Maláguide se encuentra muy mal representado en este sector, normalmente 
está constituido por rocas mesozóicas o terciarias de unidades maláguides superiores, aflorando 
sólo pequeños klippes en el norte de la Sierra de Almagro, en el entorno de la Falla de 
Carboneras o en el N de Sierra Cabrera, descritos por Simon (1963) en Sierra de Almagro, por 
Rondeel (1965) en Sierra Cabrera y por Barragán (1997) en todo el área.  No se le ha prestado 
mucha atención en esta tesis, aunque su presencia es de gran interés ya que representan a restos 
del bloque de techo del Dominio Cortical de Alborán y su presencia permite discriminar entre 
procesos de exhumación extensionales frente a procesos erosivos. La presencia de rocas 
maláguides no metamórficas sobre pelitas de la Unidad de Jaravía que se han exhumado desde 
presiones superiores a 10 kbar pone de manifiesto el enorme adelgazamiento sufrido por la 
porción de corteza correspondiente a la pila Alpujárride-Maláguide en este sector. 
5.5 FALLAS NORMALES DE BAJO ÁNGULO QUE AFECTAN A LA UNIDAD DE 
VARIEGATO 
La Un. de Variegato está constituida por dos o más imbricaciones que han sido 
extremadamente adelgazadas, de modo que sus afloramientos llegan a perder continuidad lateral. 
Los contactos actuales entre estas imbricaciones son fallas normales de bajo ángulo que 
desarrollan importantes espesores de harina de falla, que frecuentemente afectan a gran parte de 
los afloramientos de esquistos de grano fino de esta unidad. Los sentidos de transporte medidos 
generalmente a partir de estructuras S-C´ frágiles en el contacto entre las formaciones 
carbonatadas y las pelitas indican transporte tectónico hacia el N.   
Tanto estas fallas como el despegue de Almagro han sido plegadas por un antiforme de 
gran radio de edad tortoniense, lo cual hace que en el flanco sur, que es más inclinado, los 
sedimentos del Mioceno Inferior y Medio se encuentran verticalizados o incluso invertidos, las 
fallas normales con transporte hacia el N parecen actualmente fallas inversas, ver representación 
estereográfica de fallas y estrías de este flanco en la Figura 94. Sin embargo, se observa que 
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cortan a las superficies de referencia previas de modo descendente hacia el sentido del 
transporte, confirmando su régimen extensional.   
Figura 93 A) Imbricaciones de Variegato mostrando “horses” extensionales aislados de dolomías (X) 
situados entre harinas de falla procedentes de la cataclasis de esquistos de grano fino (Y) en el borde occidental 
de la Sierra de Almagro (localidad X en el Anexo de Mapas III). Las estrías y criterios cinemáticas indican 
transporte tectónico hacia el norte. Escala indicada por un motorista. 
Figura 94 A) Representación estereográfica de fallas y estrías medidas en el contacto entre formaciones e 
imbricaciones de la Unidad de Variegato.  B) Diagrama de densidad de la orientación de las estructuras de A). 
Proyección equiángular, en el hemisferio inferior. Los fuertes buzamientos que muestra la población de fallas 
que se inclina hacia el S se deben a que éstas afloran en el flanco Sur del anticlinal de Almagro de eje ENE-
OSO. 
Este sistema de fallas normales probablemente es equivalente al sistema extensional de 
Contraviesa, que fue activo durante el Burdigaliense-Languiense en las Béticas Centrales (García 
Dueñas et al, 1992; Crespo Blanc et al., 1994; Mayoral et al., 1994) y en Sierra Alhamilla 
(Martínez Martínez y Azañón, 1997), aunque en el entorno de la Sierra de Almagro no se ha 
N
n=70









El Dominio Cortical de Alborán en el área de Vera 
 - 126 -
podido datar, ya que los sedimentos de esta edad presentes en el área se encuentran fuertemente 
plegados en el flanco meridional de dicha sierra, lo cual no permite observar las relaciones 
estructurales entre los sedimentos y su basamento, en secciones transversales al eje del pliegue. 
5.6 DESPEGUE DE ALMAGRO 
En el entorno de la Sierra de Almagro, hay una superficie de despegue, denominada en esta 
tesis despegue de Almagro, que separa dos grupos de unidades que muestran una estructuración 
distinta. Sobre el despegue se encuentran unidades correspondientes al Complejo Maláguide y a 
la Un. de Variegato junto con rocas carbonatadas de la Un. del Almanzora; unidades que se 
caracterizan por estar extremadamente adelgazadas no superando todas ellas juntas los 250 m de 
potencia, ver corte C-C´en la Figura 78. Bajo el despegue se encuentran la Un. de Almagro y la 
formación de esquistos y cuarcitas de la Un. de Almanzora, que alzanzan potencias de orden 
kilométrico. A escala de afloramiento también se observan grandes diferencias entre estas 
unidades, de tal modo que la Un. de Variegato se encuentra constituida por volumenes de roca de 
morfología lenticular limitados por fallas frágiles de bajo ángulo.  Sin embargo tanto en la Un. 
de Almagro como en la formación de esquistos de la Un. del Almanzora no se observan 
estructuras extensionales frágiles. 
Figura 95 A) Representación estereográfica de estructuras asociadas al despegue de Almagro, obtenidas en 
Sierra de Almagro.  B) Diagrama de contornos de la orientación de la lineación mineral asociada al despegue de 
Almagro.  Proyección en el hemisferio inferio, diagramas equiangulares. 
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Figura 96 A) Zona de falla en el Despegue de Almagro.  X) Brecha cementada procedente de la cataclasis de 
metabasitas, Y) milonitas de yeso y Z) brecha cementada carbonatada.  B) Zona de falla correspondiente al 
despegue de Almagro. X) Brecha de metabasitas, Y) cataclasita cementada de composición yesífero-
carbonatada y Z) Porfiroclastos de cabonatos. 
Figura 97 A) “Riders” extensionales de carbonatos (Y) y pelitas (Z) de la Unidad del Almanzora situados 
sobre milonitas de yeso (X) en el Despegue de Almagro. B) Afloramiento de milonitas de yeso con 
porfiroclastos de rocas básicas y carbonáticas de tonos más oscuros. Martillo por escala. 
El Despegue de Almagro está formado casi enteramente por rocas de falla dúctiles (Figura 
96), formadas por mecanismos de deformación plástica de yeso, que incluyen porfiroclastos de 
otras rocas que han sufrido cataclasis (Figura 97b). Los porfiroclastos muestran frecuentemente 
sombras de presión de yeso.  La matriz suele mostrar una lineación de estiramiento marcada por 
el crecimiento de fibras de yeso. En el contacto entre las milonitas de yeso y la roca que las 
limitan se observa como parte de la deformación que afecta a la milonita es absorvida por 
estructuras cataclásticas en rocas más competentes como metabasitas o carbonatos. La dirección 
de transporte marcada por la lineación mineral definida por los cristales de yeso suele tener una 
fuerte componente NE-SO (Figura 95), y generalmente el sentido de transporte dominante es 
hacia el SO. 
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El despegue de Almagro corta a estructuras contractivas, como los pliegues con vergencia 
hacia el SSO y al contacto entre la formación de esquistos de la Un. del Almanzora y la Un. de 
Almagro. Ver cortes geológicos de la Sierra de Almagro en la Figura 78. Además hay fallas 
normales de bajo ángulo, que muestran la misma cinemática que el despegue de Almagro, y que 
se acaban despegando en él (Figura 97a), que cortan a superficies de falla de bajo ángulo con 
transporte hacia el N, poniendo de manifiesto que este despegue es más reciente que las FNBA 
con transporte hacia el N que afectan a la Unidad de Variegato. 
En el borde N de la Sierra de Almagro, este despegue ha sido sellado por conglomerados 
rojos continentales que han sido atribuidos al Tortoniense Inferior, pero que también podrían 
corresponder al Serravalliense superior, por lo que el despegue de Almagro debió de ser activo 
entre el Serravalliense Superior-Tortoniense Inferior y el Burdigaliense Superior-Languiense, 
que se ha considerado como posible edad de actividad del sistema de fallas con transporte N-S 
que afectan a la Un. de Variegato, y por tanto mostraría una edad y cinemática similar a la del 
despegue de Filabres. Sin embargo, el nivel estructural de este despegue respecto al de filabres 
no se ha podido establecer, ya que no se ha podido observar la relación entre la Unidad de Bédar 
Macael y la formación de pelitas de la Unidad del Almanzora, ya que el borde N de la Sierra de 
Filabres ha sido afectado por fallas inversas del Neógeno Superior que habrían obliterado las 
relaciones originales entre estas unidades.   
Por otra parte en el borde nororiental de la Sierra de Filabres hay multitud de klippes de la 
unidad de Bédar-Macael que se encuentran sobre el despege de Almagro y que a su vez tienen 
sobre ellos klippes de la Un. de Variegato. Se ha considerado que estos klippes se formaron 
como deslizamientos de ladera hacia el norte, relacionados con el levantamiento de la Sierra de 
los Filabres, Langenberg (1972). Más al oeste también se han descrito deslizamientos o fallas 
normales de bajo ángulo que cortan fuera de secuencia a fallas normales previas plegadas en 
relación con el antiforme de Sierra de Filabres, produciendo inversiones anómalas en la 
secuencia normal, por ejemplo Molina Cámara y Orozco (1983) y Orozco et al. (1999). Sin 
embargo, en el área que nos ocupa el hecho de que sobre los klippes de la Un. de Bédar-Macael 
haya otros de la Un. de Variegato y que en ningún punto se observen rocas similares a los 
esquistos y cuarcitas de la Un. del Almanzora sobre la Un. de Bédar-Macael apoyan la 
posibilidad de que el despegue de Almagro descienda bajo el Complejo Nevado Filábride, con 
una geometría de rampa de techo que podría haber producido el basculamiento general del 
Complejo Nevado Filábride hacia el NE descrito por Martínez Martínez et al. (1998) en la 
terminación oriental de la Sierra de Filabres. 
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5.7 EL REGISTRO SEDIMENTARIO CONTEMPORÁNEO DE LA TECTÓNICA 
MIOCENA EN EL ÁREA DE VERA 
En la depresión de Vera se conserva una secuencia sedimentaria depositada durante gran 
parte del Neógeno y Cuaternario, con varias interrupciones sedimentarias. Las primeras 
aportaciones relevantes sobre esta cobertera en los cuales se determinó una estratigrafía precisa, 
apoyada con múltiples dataciones paleontológicas se encuentran en los trabajos de Völk y 
Rondeel (1964) y Völk (1966 y 1967a y b). Tradicionalmente se ha dividido el relleno 
sedimentario en sedimentos del Neógeno antiguo (Mioceno Inferior y Medio) y sedimentos del 
Neógeno reciente (Mioceno Superior-actualidad) en base a la presencia o no de cantos del 
complejo Nevado-Filábride y de la unidad de Almagro, los cuales aparecen por primera vez en 
sedimentos del Tortoniense basal (Völk, 1966;  Barragán, 1997). En esta tesis, para el área de 
Vera, se ha adoptado la división en unidades sedimentarias propuesta por Barragán (1997) 
(Figura 93).  Debido a que las estructuras estudiadas en este área fueron activas durante el 
Neógeno Superior y el Cuaternario se ha prestado una especial atención a la relación entre 
tectónica y sedimentación durante este periodo de tiempo.  Por esto los sedimentos denominados 
tradicionalmente como Neógeno antiguo se han insertado en un solo grupo a efectos de 
ilustración en mapas y cortes realizados en el área.  
5.7.1 UNIDADES I, II Y III (BURDIGALIENSE INFERIOR-SERRAVALLIENSE SUPERIOR) 
Los sedimentos incluidos en estas unidades afloran especialmente en los flancos Sur y 
Norte de los anticlinales de las Sierras de Almagro y Cabrera, respectivamente. Definidos por 
Völk y Rondeel (1964) y Völk (1967a) han sido estudiados por Alvado (1986); Ott´d´Estevou et 
al. (1990) y especialmente por Barragán (1997), cuyas conclusiones se resumen abajo y Figura 
98: 
La Unidad I (Burdigaliense) está constituida por calizas pelágicas, margocalizas y margas; 
facies propias de medios pelágicos que muestran una somerización hacia techo. 
La Unidad II (Burdigaliense Superior-Langhiense Inferior) es discordante sobre la unidad 
anterior y muestra una variedad de facies características de medios marinos someros y 
continentales. Incluye en orden ascendente: conglomerados rojos y areniscas rosadas con restos 
de equinodermos y lamelibranquios; calizas de plataforma y margas con turbiditas y finalmente 
conglomerados y pelitas rojos de medios continentales. 
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La Unidad III (Languiense Superior-Serravalliense) muestra una secuencia estratocreciente 
con una gran variedad de facies, desde turbiditas propias de condiciones marinas abiertas a la 
base hasta facies conglomeráticas continentales a techo. 
5.7.2 UNIDAD IV (TORTONIENSE INFERIOR) 
En esta unidad Barragán (1997) diferenció dos secuencias deposicionales, la primera de 
ellas esta formada por limos, arenas y margas amarillentas, de medios de transición y la segunda, 
discordante sobre la anterior está constituida por conglomerados rojos de medios continentales 
con cantos procedentes del complejo Nevado-Filábride. Es una unidad muy mal representada en 
el área estudiada, al igual que en el resto de las Béticas y en el Mar de Alborán (Rodríguez 
Fernández et al., 1999). Se encuentra limitada a muro y techo por discordancias erosivas. 
5.7.3 UNIDAD V (TORTONIENSE SUPERIOR) 
La Unidad V incluye dos secuencias deposicionales, una primera (Va) cuyo contacto basal 
es una discordancia angular erosiva (discordancia intratortoniense de Estévez et al. (1982)) sobre 
los sedimentos de unidades anteriores, o sobre el basamento.  Está constituida por 
conglomerados, areniscas y limos pertenecientes a medios transicionales y marinos. Esta 
secuencia aflora en el borde N y SO de Sierra Cabrera y en los bordes meridionales de las Sierras 
de los Filabres y Almagro, donde se encuentra frecuentemente directamente sobre el basamento 
Nevado-Filábride. 
La secuencia deposicional Vb está formada por margas y margocalizas con intercalaciones 
de limos y arenas. Muestra continuidad sedimentaria con la secuencia anterior, aunque 
frecuentemente es transgresiva sobre el basamento y sedimentos de unidades inferiores. La 
secuencia Vb, denominada Formación Chozas (Ruegg, 1964) en el entorno de las Cuencas de 
Sorbas y Vera y Margas de Carivete en el depocentro de Lorca presenta características muy 
uniformes en gran parte del Mar de Alborán mioceno actualmente emergido, como en los 
depocentros de Sorbas, Tabernas, Lorca o Huercal-Overa. En el Mar de Alborán y en la Cuenca 
de Granada, Rodríguez-Fernández et al. (1999) describen un episodio de subsidencia durante el 
Tortoniense Superior a partir del análisis de “backstripping” de sondeos comerciales que 
coincide con el depósito de estás margas. 
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Figura 98 Unidades sedimentarias diferenciadas en el depocentro de Vera según Barragán (1997).  Escala de 
tiempos miocena de Berggren et al., 1995. Vulcanismo según Bellon et al. (1983), Di Battistini et al. (1987),  
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5.7.4 UNIDAD VI (TORTONIENSE SUPERIOR-MESSINIENSE SUPERIOR) 
Quizás sea la unidad sedimentaria que presenta una mayor variabilidad de medios 
sedimentarios, con una rápida variación lateral de facies, intimamente relacionada con la 
tectónica contractiva que afecta al Mar de Alborán en el tránsito Tortoniense-Messiniense, 
Weijermars et al. (1985). Barragán (1997) ha diferenciado dos secuencias deposicionales, una 
primera (VI a) formada en orden ascendente por calcarenitas, calciruditas de aguas templadas y 
por margas arcillosas de cuenca a techo, que se dispone mediante una discordancia angular 
erosiva (en zonas marginales del depocentro de Vera) sobre la unidad anterior, evolucionando 
hacia una transgresión general, con onlap sobre el basamento o relieves volcánicos emergidos.  
A techo de la secuencia deposicional VI a, hay intercaladas en algunos sectores de la depresión 
de Vera dos coladas de rocas volcánicas ultrapotásicas (lamproitas). Véase sondeo P 11 en la 
Figura 99. La segunda secuencia (VI b) está constituida por margas blancas, con algunas 
intercalaciones de diatomitas y por carbonatos arrecifales a techo.  La base de la secuencia VI b 
muestra una discordancia angular sobre la secuencia precendente en el borde NO de la Cuenca 
de Vera Barragán (1997). 
La litoestratigrafía de la Unidad VI a es muy variable de un punto a otro de la depresión de 
Vera como se observa en los sondeos realizados por la empresa MINERSA. Tres de los sondeos 
más representativos de las facies que presenta la Unidad VI se han representado en la Figura 99. 
• Sondeo en la Mina de Herrerías ( Al-4) 
Este sondeo se realizó en la Mina de Herrerías, al N de la localidad de Palomares. La 
unidad VI está constituida en este punto, en orden ascendente, por: a) 20 m de espesor de óxidos 
de Fe y barita con textura porosa, con huecos de hasta 1 cm de diámetro, rellenos por capas 
concéntricas de hematites (fantasmas de rodolitos) y formas ramificadas de briozoos, además se 
conservan restos de bivalvos reemplazados de hasta 15cm de diámetro. En origen, estas rocas 
debieron ser calciruditas, con poca influencia de siliciclásticos, aunque hay algunos cantos de 
cuarzo muy redondeados. Estas rocas debieron de estar formadas enteramente por restos de 
algas, briozoos, bivalvos, gasterópodos, equínidos, de aguas templadas, equivalentes al miembro 
Azagador de la Formación Turre de Völk (1967). b) Sobre los óxidos de Fe, hay un paquete de 
unos 5-10 m de barita y cherts ferruginosos, alternantes, normalmente con más de un 90% de 
barita con una laminación de orden centimétrico. c) Sobre la capa de cherts y barita se dispone 
una sucesión de limos y margas de color pardo-rojizo de espesor muy variable (1-5m), entre los 
que se intercala un cuerpo de barita, de forma lenticular con un espesor máximo de unos 3 m que 
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desaparece lateralmente. d) Finalmente, sobre los limos pardos, con un contacto gradual hay 
unos 50 m de arcillas margosas verdes correspondientes al miembro Abad de la Formación Turre 
(Völk y Rondeel, 1964).  La Unidad VI está limitada por discordancias angulares, el contacto 
con la unidad inferior es una discordancia angular erosiva entre óxidos de hierro y limos de la 
Unidad V. El superior, con la Unidad VII a, es una discordancia angular erosiva coetánea a la 
“crisis de salinidad” del Mediterráneo.  En esta sección la secuencia VI a tendría unos 80 m de 
espesor máximo, siendo los 30 primeros de medios someros, y los 50 superiores de facies de 
cuenca. 
• Sondeo P-11, (Localización geográfica en la Figura 101) 
En este caso el contacto entre las unidades V y VI es gradual, pasando desde arenas finas y 
limos atribuidos a la Unidad V a areniscas micáceas de granulometría media con algunos 
bioclastos y bioturbaciones que hemos atribuido a la Unidad VI. Estas areniscas, muestran una 
secuencia negativa, aumentando hacia techo su contenido en carboanto, glaucomita y restos 
fósiles, aunque siempre predomina la componente siliciclástica. Sobre las areniscas del miembro 
Azagador, hay una alternacia de margas y areniscas, de colores muy claros que pasan 
gradualmente a margas arcillosas de tonos verdes del Miembro Abad (Figura 99). A techo del 
sondeo hay dos coladas de rocas ultrapotásicas (Veritas).  Este sondeo muestra una discordancia 
angular progresiva donde los buzamientos pasan de horizontales en el Miembro Abad a buzar 
hasta 40º en las areniscas de Azagador. En este caso, la unidad VI a tiene un espesor de casi 300 
m conservados, con algo más de 100 m de sedimentos equivalentes a los someros descritos en la 
sección de Herrerías (primeros 30 m).  Esta sección es representativa de un punto más profundo 
de la cuenca, con mayor subsidencia que el caso anterior.  Además a diferencia del caso anterior, 
la base de la secuencia es casi enteramente de caracter siliciclástico. 
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Figura 99 Columnas estratigráficas de la Unidad VI obtenidas a partir de sondeos en el depocentro de Vera.  
Para localización de sondeos ver figura x de potencia de la Unidad VI. 
• Sección Al-42, (W de Herrerías). 
Este sondeo no llega a cortar a la Unidad V, pero muestra una sucesión muy interesante ya 
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Vera donde hay intercalados bloques de riodacitas de la serie volcánica calcoalcalina. En orden 
ascendente este sondeo muestra: a) una decena de metros de calciruditas con más del 60% de 
carbonatos y glauconita, muy cementados, con abundantes rodolitos, de aproximadamente 3 mm 
de diámetro; b) Sobre las calciruditas hay unos cien metros de espesor de sedimentos 
constituidos por una alternancia de arenas siliciclásticas, poco maduras y niveles de tonalidades 
muy oscuras con cantos de riodacitas, que se han interpretado como tufitas. Esta sucesión está 
constituida por secuencias estratocrecientes de orden menor, que culminan en los niveles de 
brechas con cantos de riodacitas; c) sobre la sucesión anterior hay 200 m de arcillas amrgosas de 
tonos verdes del Miembro Abad. Ha techo hay abundantes niveles de turbiditas distales con los 
tramos superiores de la secuencia de Bouma (Figura 99). 
Al igual que en los dos sondeos anteriores se observa un cambio gradual del buzamiento de 
los estratos, desde horizontales en la base de las arcillas margosas hasta 35-40º en el muro del 
sondeo, en las calciruditas.  Esta discordancia progresiva produce y se refleja en los cambios de 
espesor laterales que muestra la formación de calciruditas y calcarenitas, de forma que en 
sondeos cercanos al Al-42, como el Al-19 no se cortan más de 10 m de sedimentos previos a las 
margas, frente a más de 110 m cortados en el Al-42, sin haber llegado al final de la secuencia VI 
a, (corte 1-1´ de la Figura 108 y posición de los sondeos en la Figura 107).   
La presencia de niveles tufíticos con cantos de riodacitas pone de manifiesto que durante el 
Tortoniense terminal, se estaba produciendo vulcanismo de estas características, el cual podría 
ser el causante de la anomalía térmica necesaria para el funcionamiento de los sistemas 
hidrotermales que dieron lugar a la mineralización exhalativo-sedimentaria de Herrerías. En el 
sondeo Al-43, realizado cerca del sondeo anterior, se corta un importante espesor de rocas 
riodacíticas, que podrían ser el área fuente de los conglomerados de cantos riodacíticos descritos 
anteriormente. 
Localmente, en los sondeos Al-38 y Al-36, se cortan entre las margas arcillosas verdes y 
las margas limosas de la secuencia V b un paquete de brechas, tamaño “pebble”, 
clastosoportadas con colores rojizos, o pardos con cemento carbonatado.  Con cantos de origen 
Alpujárride (dolomías), o de Bédar-Macael (micaesquistos de la formación de Tahal y 
anfibolitas). Bajo las brechas, los limos tienen buzamientos de 45º, siendo el contacto una 
discordancia angular erosiva.  Estos conglomerados, que se han atribuido a medios continentales 
son coetáneos al Miembro Azagador.   
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En las cercanías de Palomares, la secuencia VI a muestra una disminución de potencia, 
acompañada de un cambio hacia facies de medios más someros o incluso continentales hacia el 
E, lo cual indica que la potencia reducida es un rasgo estratigráfico original y no un artefacto 
producido por erosión diferencial. Esto hace que el mapa de isopacas de la Unidad VI 
(Messiniense) del sector de Palomares refleje parcialmente la distribución de espesores existente 
durante el Messiniense, aunque el techo de esta secuencia sea una discordancia erosiva (Figura 
100). 
Figura 100 Mapas de isopacas actuales de las unidades sedimentarias VI (Messiniense) y VII (Plioceno) en el 
entorno de las fallas de Almagrera y Palomares.  Los círculos rojos representan los datos utilizados para obtener 
la distribución de espesores, que son sondeos, información de antiguas labores mineras o intersección de la base 
de estas unidades con la topografía. 
Secuencia VIb 
Esta secuencia sólo aflora en la parte noroccidental del depocentro de Vera, descrita por 
Barragán (1997) es una secuencia regresiva, formada por margas blancas, diatomitas, y en zonas 
marginales por arrecifes de aguas cálidas, que se disponen de forma escalonada, indicando un 
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nivel del mar progresivamente más bajo, que acabaría con la desecación del Mediterráneo en el 
Messiniense superior. 
Uno de los rasgos más característicos de la unidad VI es la discordancia angular progresiva 
que muestra en su base.  Esta discordancia muestra una orientación E-O en el borde N de Sierra 
Cabrera y una orientación mucho más norteada (N30ºE) subparalela a la falla de Palomares en 
las cercanías de Garrucha (Figura 107), tras describir un pliegue de eje vertical en el entorno de 
Mojácar denominado Arco de Mojácar en la bibliografía, por ejemplo Barragán (1997). La 
Unidad VI se encuentra mayormente restringida a la parte interna del arco de Mojácar y en el 
lado occidental de la rama norte de dicho arco, que discurre paralela a la falla de Palomares. 
Además muestra un aumento de potencia hacia el interior de la Depresión de Vera, como se 
observa en el mapa de isopacas de la Unidad VI en el entorno de Herrerías-Palomares (Figura 
100a) 
5.7.5 UNIDAD VII (MESSINIENSE TERMINAL-PLEISTOCENO INFERIOR) 
Es transgresiva sobre la superficie erosiva producida durante la “crisis de salinidad” del 
Mediterráneo de edad Messiniense superior (Martín y Braga, 1994). Generalmente los mayores 
espesores de esta unidad se alinean paralelos a la traza de las fallas de salto en dirección 
presentes en el área de Vera. En cortes transversos a la dirección de las fallas la Unidad VII 
muestra una geometría en cuña con su máxima potencia cercana a la traza de las fallas (mapa de 
isopacas en la Figura 100b). La distribución de potencias de la Unidad VII cambia respecto a la 
geometría del relleno sedimentario previo, habiéndose creado nuevos depocentros sedimentarios 
con una orientación NNE-SSO, subparalelos a la dirección de las fallas transcurrentes del área de 
Vera. 
En esta unidad Barragán (1997) ha diferenciado dos secuencias deposicionales: 
Secuencia deposicional VII a 
Esta secuencia está constituida por sedimentos de medios de transición y marinos que se 
depositaron tras la crisis de salinidad messiniense, incluye una formación basal conglomerática 
que sólo se encuentra en algunos puntos de la cuenca, Barragán (1997) y sobre ella hay una 
formación de margas y limos de cuenca, que lateralmente pasan a facies calcareníticas propias de 
medios más someros en de los márgenes de la cuenca Pliocena.   
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Figura 101 Izquierda, mapa de isobatas actuales del muro del relleno sedimentario cuaternario y a la derecha 
mapa de isopacas de los sedimentos cuaternarios, en el entorno de las fallas de Almagrera y Palomares.  Los 
círculos rojos representan los datos utilizados para obtener la distribución de espesores, que son sondeos, 
información de antiguas labores mineras o intersección de la base de estas unidades con la topografía. 
La formación basal de la secuencia VII a suele ser un conglomerado matriz soportado, con 
matriz margosa, procedente de la erosión de las margas Messinienses que incluye cantos de 
forma discoidal, procedentes de las turbiditas de la misma formación junto con bloques de yeso. 
Sobre estos conglomerados, localmente hay algunos cuerpos de calcarenitas rellenando canales.   
En general son sedimentos formados en ambientes continentales (conglomerados rojos, 
travertinos) o transicionales, (debris flows, calcarenitas, conglomerados marinos).   
El resto de la secuencia VII a  (Formación Cuevas de Völk (1966) está constituida 
fundamentalmente pro margas y limos de cuenca que se depositan en onlap sobre las unidades 
sedimentarias previas y sobre el basamento. Las margas tienen una estratificación pobre, con 
bioturbaciones verticales, probablemente en relación con tasas de sedimentación elevadas.   
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Figura 102 Mapa estructural de la terminación occidental de Sierra Cabrera.  Leyenda: a) esquistos grafitosos 
de la Unidad de Calar-Alto (C. Nevado Filábride), b) esquistos de grano fino (Complejo Alpujárride), c) 
dolomías y mármoles triásicos (complejo Alpujárride), d) cuarcitas y rocas carbonatadas (Unidad Maláguide 
inferior), e) Unidades I, II y III (Burdigaliense-Serravalliense), f) Unidad IV, conglomerados rojos (Tortoniense 
Inferior), g) Unidad Va, conglomerados y arenas y limos (Tortoniense Superior), h) Unidad Vb, Margas 
(Tortoniense Superior), i) Unidad VI a (c), calcarenitas (Tortoniense terminal), j) Unidad VI b (m), margas 
(Messiniese), k) Cuaternario indiferenciado.  La localización geográfica de este mapa ha sido ilustrada en la 
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Secuencia deposicional VII b 
Está constituida por sedimentos de medios continentales y de transición depositados 
durante la retirada definitiva del mar de la depresión de Vera. Destacan conglomerados de 
medios transicionales como los conglomerados del delta del Espiritu Santo en Vera, o 
conglomerados de medios estuarinos en el Corredor de Pulpí, y en los afloramientos cercanos al 
Arteal (localidad ilustrada en el mapa de la Figura 108).  Estos conglomerados están constituidos 
casi exclusivamente por cantos de la Unidad de Bédar Macael, como indica Barragán (1997) 
procedentes del N, seguramente de la Sierra de Almenara, a lo largo del Pasillo de Pulpí y por 
tanto no pueden provenir de la Sierra de Almagrera, donde sólo hay esquistos grafitosos y 
cuarcitas de la Unidad de Calar-Alto. 
Unidad Continental Terminal (UCT) 
Esta unidad está formada por conglomerados pardos continentales depositados durante el 
Plioceno Superior-Pleistoceno, que afloran sólo en el borde noroccidental de la depresión de 
Vera.  La parte basal de esta sucesión de conglomerados es según Barragán un equivalente 
lateral de la unidad VII b. 
Sedimentos Cuaternarios 
La depresión de Vera ha sido sometida a erosión durante el Cuaternario, formándose 
gracis, diversos niveles de terrazas marinas y depósitos de albufera, incluidos por Barragán 
(1997) en la Formación Salares. Los sedimentos y niveles de glacis Cuaternarios presentes en el 
área han sido estudiados por Goy y Zazo (1982 y 1986) y por Barragán (1997), entre otros. Los 
sedimentos del Cuaternario presentes en el sector de Palomares muestran una distribución 
determinada por la posición de las fallas de salto en dirección sinistras de este sector como se 
infiere de los mapas de isopacas de la Figura 101, indicando su depósito coetáneo a la actividad 
de estas fallas. 
5.8 ESTRUCTURAS CONTRACTIVAS DEL TORTONIENSE EN EL ÁREA DE 
VERA 
Los pliegues del Neógeno Superior reconocidos en el área de Vera muestran trazas axiales 
de orientación ENE-OSO y E-O (Figuras 77, 102 y 103). Los pligues mayores son anticlinales 
constituidos por el basamento metamórfico, coincidentes con las sierras del área. La cuerda de 
estos anticlinales es del orden de la decena de km y muestran charnelas abiertas con buzamientos 
máximos en los flancos de 45-60 º. En los sedimentos neógenos situados entre estos anticlinales 
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los pligues tienen una longitud de onda del orden de 1 km, siendo los sinformes de mayor 
amplitud que los antiformes (corte geológico en la Figura 105). 
Mapa estructural y corte geológico de una parte del flanco N del anticlinal de Sierra Cabrera.  Leyenda: a) 
Unidad de Bédar-Macael, b) esquistos de grano fino (Unidad de Variegato), c) mármoles (U. Variegato), d) 
conglomerados, arenas y limos (U III, Serravalliense), e) margas (U IV, Tortoniense Inferior), f) conglomerados 
de medios deltaicos (U Va, Tortoniense Superior bajo), g) margas de cuenca, (U Vb, Tortoniense Superior), h) 
calciruditas y calcarenitas (U VI a, Tortoniense terminal), i) margas arcillosas de cuenca (U VI a, Messiniense), 
j) Cuaternario indiferenciado.  La localización geográfica de este mapa ha sido ilustrada en la Figura 77.   
Los pliegues y otras estructuras contractivas se han formado coetáneamente al depósito de 
las unidades sedimentarias tortonienses, de modo que la intersección entre los diferentes cuerpos 
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contractivas, como pliegues o fallas transcurrentes. Se han observado dos discordancias 
angulares mayores que datan pulsos contractivos durante los cuales se han formado los pliegues. 
La discordancia más antigua se encuentra a la base de la Unidad estratigráfica V, que se depositó 
sobre sucesiones sedimentarias plegadas con anterioridad, dando lugar a la “discordancia 
intratortoniense” (Estévez et al., 1982). 
Figura 103 Representación estereográfica de estructuras que afectan a sedimentos del Tortoniense Inferior en 
el borde N de Sierra Cabrera (Localidad X en la Figura 104) selladas por conglomerados de la Unidad Va. B) 
Proyección de los ejes del tensor de paleoesfuerzos determinado a partir de las estructuras representadas en A) 
utilizando el programa de redes de búsqueda de Galindo Zaldívar y González Lodeiro (1988). 
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Figura 105 Mapa estructural del sureste de la Cuenca de Vera;  a) Un. de Calar-Alto, esquistos grafitosos de 
bajo grado; b) Esquistos grafitosos con St (C. Alpujárride); c y d) esquistos de grano fino con carfolita y rocas 
carbonatadas triásicas respectivamente, Un. de Jaravía; e y f) Un. Alpujárride superior: esquistos de grano fino, 
cuarcitas y rocas carbonatadas triásicas respectivamente; g) conglomerados rojos (Serravalliense); h) 
conglomerados de medios deltaicos (Tortoniense Superior); i) margas y limos de cuenca (Tortoniense 
Superior); j) calciruditas y calcarenitas (Tortoniense terminal-Messiniense); k) margas, arcillas y turbiditas 
(Messiniense); l) Olistostromas, conglomerados y calcarenitas (Messiniense terminal-Plioceno Inferior); m) 
Margas y limos grises (Plioceno Inferior); n) Conglomerados deltaicos y de medios de transición (Plioceno 
Inferior); ñ) conglomerados continentales (Plioceno superior-Pleistoceno); o) Glacis, terrazas aluviales colgadas 
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Figura 106 Mapa tectónico del área de Palomares.  Proyectado sobre coordenadas UTM.  Ver significado de la 
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Figura 107 Cortes geológicos del sector de Palomares.  Datos de cartografía geológica propia, sondeos 
cedidos por MINERSA y procedentes de planos de las Minas del Arteal, donde se ilustra la geometría de la falla 
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Figura 108 Mapa geológico de detalle del sector de Herrerías, localización geográfica en el mapa estructural 
de Palomares, en la Figura 105.  Litologías: a) esquistos grafitosos de la Un. de Calar-Alto, b) Limos y margas 
mineralizados (Un. Va), Tortoniense Superior c) calizas con algas reemplazadas por óxidos de Fe (U VIa), 
Tortoniense Terminal-Messiniense, d) barita exalativo-sedimentaria (Un. VIa), Messiniense, e) limos y margas 
mineralizados, f) margas arcillosas verdes (Un. VIa), Messiniense g) conglomerado matriz soportado (Un. 
VIIa), Plioceno Inferior h) margas limosas (U VIIa), Plioceno Inferior i) Conglomerados cementados y caliches, 
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Figura 109 Cortes geológicos del área de Herrerías.  Posición geográfica de los cortes representada en el mapa 
de la Figura 107. 
En el borde N de Sierra Cabrera se observan numerosas estructuras relacionadas con este 
pulso contractivo, gran parte de las cuales han sido selladas por la Unidad V. Entre estas 
estructuras destacan segmentos de fallas dextras de orientación N70ºE, fallas inversas con 
transporte hacia el NO y un pliegue de orientación SO-NE en los sedimentos del Mioceno 
Medio, vergente al SE, cuya traza axial se ha ilustrado en la Figura 103. 
Como ejemplo representativo de estas estructuras se ha elegido la localidad X (Figuras 103 
y 104) donde afloran margas correspondientes a la base de la Unidad IV, datadas como 
Tortoniense Inferior por Barragán (1997). Estas margas se encuentran pinzadas por una falla 
inversa con transporte hacia N320 cuyo bloque de techo está constituido por dolomías triásicas 
alpujárrides y conglomerados del Mioceno Medio (corte geológico 1-1´, Figura 104). La falla 
inversa se encuentra sellada por conglomerados marinos de la Unidad V del Tortoniense 
Superior. Además se reconocen segmentos de fallas dextras de orientación N70ºE en los 
conglomerados de la Unidad Va, sellados por esta misma unidad estratigráfica. Aunque a lo 
largo del borde N de Sierra Cabrera afloren varios segmentos de fallas dextras de orientación 
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borde hubiese actuado en conjunto como una zona de cizalla dextra como ha propuesto Sanz de 
Galdeano (1987). 
A partir de las estructuras observadas en la localidad X se ha obtenido un tensor de 
esfuerzos de carácter transpresivo, con el eje σ1 de orientación N320 (Figura 104). Este 
elipsoide de paleoesfuerzos es congruente con el modelo de acortamiento de dirección NO-SE 
propuesto por diversos autores para el Tortoniense (Ott d´Estevou y Montenat, 1985; Montenat 
et al., 1987; Montenat y Ott d´Estevou, 1990; Stapel et al., 1996 y Huibregtse et al., 1998). 
Se ha reconocido una segunda discordancia angular relacionada con la formación de los 
pliegues Neógenos que afecta a los materiales de la base de la Unidad VI a, de edad Tortoniense 
Terminal-Messiniense basal. El Miembro Azagador muestra una discordancia en abanico de 
dirección E-O con buzamientos comprendidos entre 70 y 15º en el borde septentrional de Sierra 
Cabrera. Los sedimentos de la Unidad V están plegados y fallados por estructuras compresivas 
relacionadas con este segundo pulso contractivo (corte geológicos, Figura 103). 
5.9 TECTÓNICA EXTENSIONAL DURANTE EL NEÓGENO SUPERIOR EN EL 
ÁREA DE VERA 
Las estructuras extensionales son especialmente manifiestas en el extremo occidental de 
Sierra Cabrera, donde la Unidad estratigráfica V a (Tortoniense Superior) está cortada por fallas 
normales de bajo ángulo con transporte tectónico hacia el OSO (Figura 102 y corte 3-3´ de la 
Figura 105). En esta área afloran además fallas de orientación E-O que delimitan una depresión 
rellena por sedimentos de la Unidad V; las fallas situadas en el borde N de la depresión muestran 
una componente de transporte dextrorso mientras que las situadas en el borde sur, con la misma 
dirección que las anteriores, son sinistrorsas. Estas fallas que tienen una continuidad lateral con 
las fallas normales de bajo ángulo se han interpretado como rampas laterales generadas en 
extensión. Este cortejo de fallas se encuentra cortado al Sur por la falla de salto en dirección 
dextra de Gafarillos (Montenat et al., 1990b) 
Otro ejemplo de fallas normales generadas en un contexto extensional se encuentra en el 
entorno de la Mina de Herrerías, al N de Palomares (Figuras 109 y 110). Fallas normales lístricas 
mineralizadas con óxidos de Fe junto con venas de yeso adelgazan a los limos y margas del 
Tortoniense superior. Además, el contacto entre estos sedimentos (Un. V) y el basamento es una 
zona de falla definida por cataclasitas foliadas con estrías que indican traslaciones hacia el SO y 
O mayoritariamente. Algunas de las fallas lístricas son de crecimiento y han condicionado la 
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geometría en cuña del relleno sedimentario de la Unidad VI a y la formación de discordancias 
angulares, por ejemplo entre las Unidades V y VI (corte geológico 1-1´, Figura 110). 
Figura 110 Izquierda, representación estereográfica de estructuras extensionales presentes en la Mina de las 
Herrerías, que afectan a sedimentos de la Un. V y a la base de la Un. VI (Tortoniense Superior-Messiniense). 
Derecha, diagrama de paleoesfuerzos obtenido con las fallas representadas a la izquierda. 
A partir de las fallas menores aflorantes en el entorno de Herrerías, que afectan a las 
Unidades V y VI, se ha calculado un elipsoide de paleoesfuerzos, utilizando el programa de 
redes de búsqueda de Galindo Zaldívar y González Lodeiro (1988) (Figura 111). Este elipsoide 
muestra un régimen puramente extensional, con el eje mayor vertical y una relación axial R igual 
a 0,4 indicativa de un elipsoide de geometría prolata. La posición de los ejes es sin embargo muy 
similar a la posición que muestra el elipsoide contractivo de la Figura 104, sólo cambiando el 
orden, lo cual podría indicar que el cambio de un estado de esfuerzos contractivo al extensional 
se produce por permutación de esfuerzos, en momentos de relajación de la contracción o cuando 
tras un episodio de acortamiento se produce una cierta acumulación de energía potencial que se 
libera con un episodio extensional; en cuyo caso la extensión sería sin-orogénica. 
5.10 TECTÓNICA TRANSCURRENTE EN EL ÁREA DE VERA (SISTEMA DE 
FALLAS DE PALOMARES) 
La Falla de Palomares fue cartografiada inicialmente por Völk (1967), sin embargo, fué 
definida como falla de Palomares por Bouquet et al. (1975), Bousquet y Philip (1976) y 
Bousquet (1979) para hacer referencia a varios segmentos de falla verticales de dirección N10-
20ºE con estrías en dirección, que se prolongan desde Pulpí hasta Garrucha con varias 
interrupciones donde se encuentran sellados por sedimentos cuaternarios (Figuras 77, 106 y 
107). Según estos autores la falla fue activa durante el Plio-Cuaternario. Posteriormente se 
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y zona de cizalla de Palomares por Weijermars (1987). Sin embargo, estos autores hacen 
referencia a estructuras diferentes o incluyen a otras fallas. En este trabajo se ha preferido utilizar 
el término de sistema de fallas de Palomares para incluir a fallas de dirección variable entre N-S 
y N30ºE sinistrorsas junto con otras asociadas, como sus conjugadas. 
En este sistema de fallas se han incluido la Zona de Falla de Palomares que tiene 3 km de 
anchura aproximadamente e incluye a varias fallas sinistroras como la de Palomares tal como la 
definieron Bousquet y Philip (1976) y la Falla del Hártela (Figura 77); junto con otras fallas 
como la de Terreros (Alvarez, 1987), la falla de los Gallardos, en el borde oriental de la Sierra de 
los Filabres, la falla de la Huelga en la terminación occidental de Sierra Cabrera y alguna falla 
dextra conjugada de éstas como la de Gafarillos (Montenat et al., 1990b). 
Zona de Falla de Palomares 
Esta zona de falla está constituida por varios segmentos de falla de orientación N10-20ºE, 
cartografiados en las Figuras 77, 106 y 107, que en secciones transversales a la dirección de las 
fallas describen geometrías en flor, tanto normales como inversas a diversas escalas (cortes 1-1´ 
y 2-2´ de las Figuras 108 y 110 respectivamente). La zona de falla ha tenido un régimen sinistro-
normal a lo largo del Plioceno y Cuaternario, favoreciendo el desarrollo de depocentros 
alargados paralelamente a las fallas, rellenos de sedimentos de esta edad (mapas de isopacas del 
relleno sedimentario en las Figuras 100, 101 y cortes geológicos en la Figura 108). Este carácter 
transtensivo de la zona de falla hace que una parte de ella se encuentre sellada por los sedimentos 
cuaternarios de la Depresión de Vera. 
La deformación a lo largo de esta zona de falla se ha acomodado de forma episódica en 
distintos segmentos de falla. Además el régimen de la falla cambia ligeramente de unos 
segmentos a otros observándose estrías que indican regímenes sinistro-normales y sinistro-
inversos; esto ha dado lugar a la extrusión y subsidencia de horses transcurrentes; algunos de los 
horses se han cartografiado al Sur de la localidad Y en la Figura 106, y se encuentran sellados un 
poco más al norte por conglomerados del Messiniense terminal; lo cual confirma la actividad de 
esta zona de falla durante el Messiniense. La Zona de Falla de Palomares constituye el límite 
oriental de los afloramientos más potentes de la unidad VI, los cuales muestran una discordancia 
angular progresiva de eje paralelo a la orientación de la zona de falla, como se ha observado en 
los sondeos (Figura 99) y en los afloramientos de esta unidad, situados al O de Garrucha (Figura 
106), lo cual podría indicar que la discordancia guarda una relación con la actividad de la falla y 
por tanto está habría hido activa durante el Tortoniense terminal-Messiniense. 
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Figura 111 A) Fotografía de la Sierra de Almagrera vista desde la corta de la Mina de Herrerías.  Obsérvese el 
relieve creado por la Falla del Arteal, cuyo trazado ha sido marcado con un trazo negro continuo (la diferencia 
de cotas entre las cimas y la traza de la falla es de 300 m).  En primer plano se observa la discordancia erosiva 
angular entre las unidades VI a y VII a.  B) Brecha implosiva asociada a la falla del Arteal.  Los cantos oscuros 
corresponden a fragmentos de esquistos grafitosos inmersos en una matriz constituida por varias generaciones 
de barita y siderita. 
Los segmentos de la Zona de Falla de Palomares situados al O de Garrucha (Figura 106) 
no llegan a cortar al antiforme de Sierra Cabrera, sino que parte de su desplazamiento se 
acomoda en foram de fallas inversas al N de esta sierra y por tanto habría una relación genética 
entre el levantamiento de Sierra Cabrera durante el Tortoniense terminal-Messiniense inferior y 
el desplazamiento sinistrorso de la Falla de Palomares. En este caso, la falla de Palomares activa 
durante el Tortoniense terminal-Messiniense tendría un carácter de falla “transfer” compensando 
su desplazamiento al S, con el acortamiento producido mediante estructuras situadas al N de 
Sierra Cabrera y al N con imbricaciones en la zona de Ramonete-Tébar, descritas por Griveaud 
et al. (1990), según estos autores activas durante el Tortoniense terminal. 
En el borde N de Sierra Cabrera se observan algunas fallas “transfer” de este estilo a menor 
escala. Una de ellas se ha cartografiado en el mapa de la Figura 103. Esta falla tiene una 
orientación N30ºE y muestra estrías en dirección, termina tanto al SO como al NE en sendas 
fallas inversas. El bloque de techo de la falla inversa situada al N está constituido por 
conglomerados de la Un. V a que se encuentran sobre margas de la Un. Vb. La falla inversa 
situada al Sur afecta al basamento de Sierra Cabrera, que constituye su bloque de techo y en 
relación con ella se invierten los sedimentos de la Unidad III, situados en el bloque de muro. 
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Los segmentos de falla sitados en el borde occidental de la Zona de Falla de Palomares 
cortan a los sedimentos del Plioceno Superior y son sellados por terrazas marinas, por ejemplo 
en la Localidad X (Figura 106), y localmente fallan al Cuaternario, como ocurre con la Falla del 
Arteal (Figura 1087). Estos segmentos de falla, que se prolongan en el mar bajo el relleno 
cuaternario cortan al anticlinal de Sierra Cabrera y pueden ser los responsables del 
desplazamiento de aproximadamente 13 km que afecta al eje de este anticlinal entre las sierras de 
Cabrera y Almagrera. 
Los sedimentos cuaternarios sellan a gran parte de los segmentos de la falla de Palomres, 
sin embargo, a partir de datos de sondeos reobserva que la base de los sedimentos de esta edad es 
más somera en el bloque occidental (véase el mapa de isobatas de la base de los conglomerados 
cuaternarios en la Figura 101. Por consiguiente, esta falla debió de ser activa durante el 
Cuaternario. Otro rasgo que se deduce de los mapas de isobatas y isopacas de este sector es que 
durante el Cuaternario la falla de Palomares muestra un cambio en su régimen, de forma que 
durante el Plioceno producía subsidencia en el bloque occidental y durante el Cuaternario éste es 
el bloque levantado. 
La falla de El Arteal, que constituye el límite oriental de la Zona de Falla de Palomares, ha 
sido activa durante el Cuaternario contribuyendo al levantamiento de la Sierra de Almagrera, que 
comienza a aportar cantos de esquistos grafitosos a los abanicos aluviales situados al pie del 
escarpe de esta falla durante este periodo. En el mapa de isopacas de los sedimentos cuaternarios 
se observa que la potencia de éstos aumenta hacia la proximidad de esta falla, cerca de la 
desembocadura del Río Almanzora, poniendo de manifiesto la subsidencia producida por su 
actividad sinistro-normal. La falla del Arteal (Figura 112a) muestra una superficie alabeada con 
buzamientos variables entre 45 y 80º según ilustran planos mineros de principios de siglo de la 
mina de El Arteal (cortes 1-1´y 2-2´, Figura 108). Las estrías muestran un “pitch” de 15 a 25º 
hacia el SO confirmando el carácter sinistro-normal de esta falla. Este régimen transtensivo ha 
favorecido la formación de abundantes brechas de falla mineralizadas, que se encuentran 
cementadas por siderita alterada a hematites y barita. Esta brecha, ilustrada en la Figura 112 b, se 
puede clasificar como una brecha implosiva (Sibson, 1986a y b), es decir, asociada a procesos de 
fracturación cosísmicos. En relación con el segmento de falla de El Arteal se observa un salto 
vertical mínimo de 500 m entre los dos bloques de la falla (cortes geológicos 1-1´y 2-2´, Figura 
108). El registro sedimentario en el bloque hundido comienza con sedimentos del Plioceno por lo 
que se pueden calcular tasas de desplazamiento vertical de 0,1 m/ka desde la base del Plioceno 
hasta la actualidad. 
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Figura 112 A) Escarpe de falla asociado a falla sinistro-normal del sistema de Palomares, que afecta a 
calcarenitas y margas de la unidad VI.  Esta falla ha sido cartografiada en el extremo noroccidental del mapa 
estructural de la Figura 94 donde forma parte de un "splay" de fallas que parecen acomodar parte del 
desplazamiento sinistro de la falla de los Gallardos, ilustrada en el esquema regional del área de Vera en la 
Figura 77 B) Falla normal-dextra del sistema de Palomares afectando a margas de la unidad VI (Messinienses) 
y al basamento constituido por anfibolitas de la Unidad de Bedar Macael.  Esta falla se encuentra también en las 
proximidades de la Falla de los Gallardos.  Fallas representadas en diagramas estereográficos equiangulares, 
proyección en el hemisferio inferior. 
5.10.1 TENSORES DE PALEOESFUERZOS RELACIONADOS CON ESTRUCTURAS 
TRANSCURRENTES EN EL SECTOR DE VERA 
En el sector de Vera se han realizado varias estaciones de medida de fallas para determinar 
paleoesfuerzos utilizando el método de redes de búsqueda de Galindo y Lodeiro (1988).  Se han 
seleccionado tres estaciones de medida de estructuras en el entorno de las principales fallas del 
Sistema de Palomares diferenciadas en el área, la primera de ellas corresponde al área de Alfaix, 
en las cercanías de la Falla sinistra de los Gallardos, la segunda se realizó en el borde occidental 
de Sierra Cabrera, entre las fallas de la Huelga y de Gafarillos y finalmente se realizón una 
estación de medida en la Zona de Falla de Palomares, cerca de la localidad del mismo nombre 
(localización de fallas en la Figura 77).  
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Se obtienen tensores propios de un 
régimen transpresivo con el eje principal 
subhorizontal y de orientación NO-SE a NNO-
SSE y el eje intermedio subvertical, salvo en el 
caso de Palomares donde se obtiene un 
elipsoide con los tres ejes inclinados (Figura 
114). 
Figura 113 Representación estereográfica y 
elipsoides de paleoesfuerzos determinados a partir 
de estructuras asociadas a fallas del sistema de 
Palomares que afectan a sedimentos Plio-
Cuaternarios. La estación de Alfaix representa 
estructuras asociadas a la Falla de los Gallardos. La 
estación de Gafarillos incluye estructuras medidas 
en el extremo occidental de Sierra Cabrera, en las 
inmediaciones de las fallas de la Huelga y 
Gafarillos. La estación de Palomares incluye 
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6 ESTRUCTURA DE LA TRANSICIÓN ENTRE EL MAR DE 
ALBORÁN Y LA CUENCA SURBALEAR: PERFILES ESCI 
ALB 2. 
Para estudiar la evolución tectónica del Dominio Cortical de Alborán se ha seleccionado, 
además de las tres áreas emergidas cuya estructura ha sido ya discutida en los capítulos 
anteriores, un sector correspondiente a la transición entre el Mar de Alborán y la Cuenca Sur 
Balear. En los perfiles sísmicos de reflexión profunda ESCI Alb 2b y 2c realizados en este sector 
marino (Figura 115) se observa la transición desde una corteza continental adelgazada 
constituida por rocas del DCA (Kornprobst, 1973; Ryan, Hsü et al., 1973 y Seiguer y Frick, 
1973; Comas et al., 1999; Sánchez Gómez et al.; 1999 y Soto y Platt, 1999) junto con rocas 
volcánicas neógenas (Gierman et al., 1968; Mauffret et al., 1987 y Comas et al., 1999) en el Mar 
de Alborán hasta corteza oceánica Neógena en la Cuenca Surbalear (Comas et al., 1997 y Comas 
et al., 1999).  
Figura 114 Mapa fisiográfico de las Cadenas Béticas y del Mar de Alborán donde se ilustran con recuadros las 
áreas estudiadas especialmente en este trabajo. Además se ilustran las perfiles ESCI Alb procesados para 
estudiar la transición entre la corteza continental adelgazada del DCA en el Mar de Alborán y la corteza 
oceánica de la Cuenca Sur Balear. 
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El estudio de los perfiles ESCI Alb 2b y 2c se planteó como objetivo de esta tesis, ya que 
en ellos se observa la terminación por el E de la corteza continental correspondiente al DCA, y 
se observan las estructuras responsables del adelgazamiento durante el Neógeno Superior de esta 
corteza hasta llegar a formar la corteza oceánica presente bajo la Cuenca Surbalear. En este 
sentido se quería estudiar la aparente paradoja expresada en la bibliografía sobre la evolución 
tectónica de las Béticas orientales durante el Neógeno Superior, que según la mayoría de los 
autores se realiza en un contexto compresivo o transpresivo (Montenat et al., 1987; Hernández et 
al., 1987; De Larouziére et al., 1988; Montenat y Ott d-Estevou, 1990; Stapel et al., 1996; 
Huibregtse et al., 1998) y según otros es, o al menos durante parte del tiempo, de carácter 
extensional (Armijo, 1977; Lonergan, 1991; Guerra Merchán, 1992; Lonergan y Schreiber, 1993; 
Barragán, 1997; Turner et al., 1999 y datos propios). Esta paradoja se muestra también para 
distintas regiones, por ejemplo según Comas et al. (1992) y Comas et al. (1999) las estructuras 
desarrolladas a partir del Tortoniense Superior en el Mar de Alborán son de carácter compresivo 
mientras que durante este periodo hay rifting en la Cuenca Surbalear (Comas et al., 1995). 
6.1 PERFIL ESCI-ALB 2B 
Este perfil discurre con una orientación OSO-ENE por la Cuenca de Alborán Oriental 
(East Alborán Basin, EAB) con una longitud de 102 km (Figura 3). Se puede dividir en dos 
segmentos que muestran una estructura cortical distinta, al E del km 40 se observan una serie de 
altos que han sido interpretados como volcánicos (Comas et al., 1997) en relación con fuertes 
anomalías magnéticas presentes en esta área (Galdeano et al., 1974). Bajo estos altos la corteza 
muestra una fábrica sísmica desordenada sin que destaque ningún reflector en particular (perfil 
ESCI Alb 2b migrado, anexo de perfiles sísmicos y Figuras 116 y 117). 
Al oeste de los altos volcánicos entre el km O y el 5 se observa un espesor mayor de 
sedimentos correspondientes a la EAB, bajo la cual a 7 s TWTT se observa un reflector contínuo 
que se bifurca descendiendo ligeramente hacia el este que se ha interpretado como la Moho. 
Estas reflexiones se pierden bajo los altos volcánicos y vuelven a aparecer al E del km 40 como 
un grupo de reflexiones con mayor reflectividad comprendidas entre 6,5 y 7 s TWTT a lo largo 
del resto del perfil. 
La corteza al E del km 40 muestra una zona superior muy reflectiva bajo la cual hay un 
reflector continuo que desciende hacia el E desde 4,8 s en el km 50 hasta 5,7 s en el km 90. Este 
reflector es similar al "Mid Crustal Reflector" (MCR) descrito en el perfil ESCI Béticas entre 5,5 
y 6 s TWTT (García Dueñas et al., 1994; Martínez Martínez et al., 1995 y 1997). Entre este 
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reflector intracortical y la Moho la corteza es prácticamente transparente con algunos reflectores 
subhorizontales. 
Figura 115 Migración final del perfil ESCI Alb 2b junto con las velocidades usadas en la migración en 
tiempo. 
La corteza reflectiva situada sobre el MCR muestra algunos reflectores inclinados, 
interpretados como fallas que no llegan a cortar al MCR y que sin embargo adelgazan a la 
corteza reflectiva y dan lugar a "half grabens". Al O del km 80 estas fallas están selladas por 
sedimentos previos al reflector M de Comas et al. (1997), sin embargo hacia el E hay fallas con 
geometría lístrica que basculan a la discordancia M. En el extremo oriental de este perfil se 
observa una reflexión inclinada suavemente hacia el E, sobre la que se despegan las fallas 
lístricas que afectan al relleno sedimentario, parte de esta reflexión se observa también en el 
extremo occidental del perfil ESCI Alb 2c, y podría corresponder a un despegue extensional, 
situado aproximadamente a 4,5 s TWTT en el km 95 del perfil ESCI Alb 2b y que desciende 
hasta 5,5 s en el km 25 del perfil ESCI Alb 2c.   
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Figura 116 Esquema del perfil ESCI Alb 2b mostrando los reflectores más relevantes, discutidos en el texto: 
VR) rocas volcánicas, M) Reflector M (Discordancia Messiniense), B) techo del basamento, MCR) Mid Cristal 
Reflector, MOHO) discontinuidad de Mohorovicic. 
Figura 117 Esquema simplificado del perfil ESCI Alb 2b convertido a profundidades. Para el relleno 
dimentario se han utilizado las velocidades empleadas en la migración final (Figura 116) y para restituir el 
espesor de la corteza se ha usado una velocidad constante de 6,3 km/s según velocidades estimadas mediante 
refracción (Banda et al, 1993 y Barranco et al., 1990). 
Al convertir el esquema del perfil ESCI 2b a profundidades se observa que a lo largo del 
perfil ESCI Alb 2b se produce un adelgazamiento cortical considerable, pasando de tener 
aproximadamente 14 km de espesor en el km 30 a tener aproximadamente 9,75 km en su 
extremo oriental (Figura 118), utilizando una velocidad para la corteza de 6,1 km/s (Hatfeid and 
the Working Group for Deep Seismic Soundings, 1978).  La zona donde se produce el mayor 
gradiente de adelgazamiento se encuentra a partir  del km 80 del perfil 2b y está acompañado de 
un aumento de la profundidad del mar de 600 m. Además se observa un pliegue monoclinal que 
afecta al basamento y a la discordancia M sobre la que se disponen en onlap los reflectores de la Un. I 
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actividad de una falla normal (Comas et al., 1997) sin embargo la falla no se observa con 
claridad y el techo del basamento no se observa cortado. En este trabajo se ha interpretado que el 
pliegue se debe simplemente a subsidencia térmica diferencial entre la corteza continental 
adelgazada presente al oeste del km 75 y la corteza más delgada presente al E del km 85. Una 
estimación de subsidencia térmica desde la base del Pleistoceno (1,6 Ma) para una corteza 
oceánica tipo, cubierta por sedimentos de densidad 1,8 gr/cm3 sería de 0,68 km según la 
ecuación propuesta por Turcotte y Schubert (1982) y desde la base del Messiniense (6,5 Ma) 
sería de 1,39 km. Aunque estos datos no sean muy significativos, si se aprecia que la subsidencia 
térmica diferencial entre una corteza continental adelgazada y corteza oceánica daría lugar a un 
pliegue monoclinal con una discordancia angular progresiva entre el basamento y los sedimentos 
más recientes.  
Figura 118 Migración final del perfil ESCI Alb 2c junto con las velocidades usadas en la migración en 
tiempo. 
6.2 PERFIL ESCI ALB 2C 
El perfil ESCI Alb 2c representa la continuación hacia el E del perfil 2b y tiene una 
longitud de 108 km. En este perfil el relleno sedimentario alcanza potencias mayores que en el 
anterior, hasta un máximo de 4 km de espesor entre el km 75 y el 70, utilizando el modelo de 
velocidades de la migración (Figura 119). Sin embargo, el espesor medio del relleno 
sedimentario por ejemplo entre los km 30 y 60 es del orden de 2800-2900 m (perfil ESCI Alb2c 
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migrado en el anexo de perfiles sísmicos y esquema en la Figura 120). Los reflectores 
correspondientes a la Moho se observan en todo el perfil 2c a 7 s TWTT aproximadamente, 
excepto en su extremo oriental donde queda enmascarada por difracciones.  
Figura 119 Esquema del perfil ESCI Alb 2c mostrando las unidades litosísmicas diferenciadas así como los 
reflectores más relevantes. Un. Ia) Cuaternario; Un. Ib +c) Plioceno; Un. II a) evaporizas (Messiniense), Un. 
IIb) sedimentos pre-evaporíticos (Messiniense); Un. III) sedimentos Tortonienses?; M) Reflector M 
(discordancia y paraconformidad Messinienses); 3) Reflector subhorizontal de polaridad negativa que 
probablemente indica un cambio de fase de sólido a gaseoso en la Unidad IIb; B) Techo del basamento. 
Figura 120 Esquema simplificado del perfil ESCI Alb 2c convertido a profundidades. Para el relleno 
dimentario se han utilizado las velocidades empleadas en la migración final (Figura 119) y para restituir el 
espesor de la corteza se ha usado una velocidad constante de 6,3 km/s según velocidades estimadas mediante 
refracción (Banda et al, 1993 y Barranco et al., 1990). 
En general en el perfil 2c la corteza se adelgaza progresivamente hacia el E, por ejemplo 
en el km 5 la potencia de corteza exceptuando a los sedimentos es de 3 s TWTT (-9,45 km) 
mientras que en el km 65 es de aproximadamente 2 s TWTT (6,3 km) lo cual correspondería a 
una corteza oceánica delgada (Figura 121). El techo del basamento desciende desde 4 s TWTT 
en el extremo occidental del perfil hasta 5,5 s en el km 70. Este descenso lo hace de forma 
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escalonada en relación con la actividad de fallas normales (lístricas en la migración en tiempo), 
por ejemplo entre el km 5 y 10 o entre el 65 y el 70 hay fallas normales con saltos aparentes de 
250 y 400 ms respectivamente. Entre el km 20 y el 30 el basamento desciende prácticamente 1 s, 
sin embargo la falla responsable de este descenso no se observa con claridad, debido a que entre 
los km 20 y 25 hay un espacio sin registro. 
Figura 121 Tramo del perfil 
ESCI Alb 2c ampliado donde se 
observan las facies sísmicas y el 
carácter de los contactos entre 
unidades litosísmicas. 0) Fondo 
marino, l) base de la Un. 1a 
(Cuaternario), 1´) base de la Un. Ib 
(Plioceno), M) base de la Un. I 
(Messiniense terminal-Plioceno), 
2) reflector de polaridad negativa, 
base de la Un. IIb (sedimentos del 
Messiniense evaporíticos), 3) 
reflector de polaridad negativa que 
corta a los reflectores de la Un. 
IIb, probablemente marque un 
cambio de fase, de sólido a 
gaseosos, que produce un descenso 
en la velocidad de transmisión de 
las ondas P. 
 
 
Se han diferenciado cuatro unidades litosísmicas constituidas por sedimentos neógeno-
cuatemarios (Figuras 120 y 122). La unidad de posición superior (Un. I) es equivalente a la 
unidad I diferenciada por Jurado y Comas (1992) y Comas et al. (1992) en el Mar de Alborán, de 
edad Plio. Cuaternaria. En ella se puede diferenciar una subunidad superior, Un. Ia, que muestra 
una fábrica sísmica constituida por reflectores algo discontinuos, especialmente hacia la base con 
morfología vermiforme (Figura 122) que se ha atribuido al relleno Cuaternario por correlación 
con la cuenca de Alborán oriental, según Comas et al. (1999). Esta unidad tiene una potencia 
aproximada de 270 m en el km 70. Bajo la Unidad I a, los reflectores de la Unidad I b se 
muestran más finos y continuos. En el extremo oriental del perfil muestran discordancias 
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angulares progresivas en el flanco de pliegues, indicando su depósito sincinemático a la 
formación de los pliegues durante el Plioceno. 
Figura 122 Tramo del perfil ESCI Alb 2c ampliado donde se observan las fácies sísmicas y el carácter de los 
contactos entre unidades litosísmicas. 0) Fondo marino, l) base de la Un. Ia (Cuaternario), 1') base de la Un. Ib 
(Plioceno), M) base de la Un. I (Messiniense terminal-Plioceno), 2) reflector de polaridad negativa, base de la 
Un. II a (evaporitas, Messiniense), 3)Reflector de polaridad negativa que corta a reflectores de la Un. II b 
(Messiniense), probablemente marque un cambio de fase, de sólido a gaseoso, que produce un descenso en la 
velocidad de las ondas P. 
El reflector Messiniense (M) pasa a ser una paraconformidad al E del km 28, salvo en los 
flancos de pliegues situados al E del km 83 donde es una discordancia angular. En relación con 
este cambio de carácter de la discordancia M se puede distinguir una unidad litosísmica que no 
ha sido descrita en el Mar de Alborán. Esta unidad, denominada Un. IIa, tiene una fábrica sísmica 
caracterizada por reflectores paralelos, continuos que muestran una reflectividad muy alta. El 
muro de la Un. II a está definido por un reflector continuo que muestra una gran amplitud y 
polaridad negativa (reflector 2 en la Figura 122) y que indica un descenso de velocidad al pasar a 
la unidad litosísmica infrayacente. El techo de la Un. II a está delimitado por un reflector de 
polaridad positiva que constituye el techo de un paquete de reflexiones continuas con amplitud 
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creciente hacia abajo (reflector M, Figura 122).Los reflectores de la base de la Un. I se disponen 
en "onlap" sobre el techo de la Un. II en algunos puntos del perfil, donde la Un. II se encuentra 
plegada. La Un. II está constituida por sedimentos evaporíticos, como pone de manifiesto la alta 
velocidad, del orden de 4000 m/s, necesaria para restituir los pliegues durante la migración del 
perfil. 
En la Cuenca Ligur se han diferenciado tres unidades de sedimentos evaporíticos 
denominadas evaporitas inferiores, sales y evaporitas superiores con una potencia de 1430 m 
(Rehault et al., 1985). Las evaporitas diferenciadas en el perfil ESCI Alb 2c alcanzan potencias 
menores, de aproximadamente 760 m y en ellas no se han diferenciado las tres subunidades. La 
unidad II b, muestra reflectores más tenues que las unidades suprayacentes. El reflector que 
muestra a techo de polaridad negativa marca un fuerte descenso en la velocidad de las ondas 
sísmicas desde 4000 m/s hasta 2700-3000 m/s, según el punto y profundidad donde se encuentre 
el reflector (Figura 119). Este descenso en la velocidad de las ondas P ha sido descrito también 
por Rehault et al.( 1985) para los sedimentos infraevaporítcos en la Cuenca Ligur. En general no 
se observan relaciones de discordancia entre los reflectores de esta unidad y los de la unidad II a, 
salvo localmente, en los flancos de pliegues donde algún reflector de la Un. II b muestra 
relaciones de "toplap" con la base de la Un. II a. La Unidad II b supera el km de espesor en el km 
70 del perfil 2c, utilizando las velocidades de la migración (Figura 119). La Unidad II b hace 
"onlap" directamente sobre el basamento, localmente sellando basculamientos que afectan al 
basamento, por ejemplo, en el km 80 del perfil 2c, o sellando estructuras extensionales que 
afectan a la unidad infrayacente (Un. III), como "roll overs" (Figura 120).  
En gran parte del perfil 2c los sedimentos de la Un. II b son postrift. Esta unidad o al 
menos su parte superior equivale a la Unidad II (Messiniense) descrita en el Mar de Alborán. En 
la Depresión de Vera afloran sedimentos de cuenca messinienses. Unidad VI de Barragán 
(1997), que alcanzan potencias de 350 m y que podrían ser equivalentes a esta Unidad. La 
unidad III se encuentra, sólo localmente, rellenando semigrabens del basamento, por ejemplo 
entre el km 65 y el 80, donde alcanza 700 m de espesor. Muestra geometrías que ponen de 
manifiesto su carácter sinrift, ya que está afectada por fallas pero a su vez hace "onlap" sobre el 
basamento basculado. Aunque se desconoce la edad de esta secuencia, se propone una edad 
Tortoniense, periodo durante el cual se ha reconocido un episodio extensional coincidente con 
abundantes manifestaciones volcánicas, relacionadas con procesos extensionales (Turner et al., 
1999), en el margen emergido.  
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Algunas de las fallas lístricas reconocidas en este perfil (entre los km 15 y 40) parecen 
despegarse sobre un reflector discontinuo, que podría corresponder a un despegue extensional. 
Los reflectores del basamento situados sobre este despegue se encuentran inclinados hacia el 
oeste, y se han interpretado como bloques basculados ("riders" en extensión). Las fallas lístricas 
situadas en el extremo oriental del perfil ESCI Alb 2b prosiguen en el extremo occidental del 2c, 
donde afectan a la base de la Unidad I y se encuentran selladas por la Unidad I a. En general, 
hacia el E las fallas están selladas por sedimentos progresivamente más antiguos. Entre el km 40 
y el 50 hay un reflector inclinado que llega hasta la Moho a 7 s TWT. Al E del km 80 se 
observan varios pliegues que afectan a al relleno sedimentario con una longitud de onda de 6-8 
km. Estos pliegues han sido interpretados en parte como estructuras diapíricas producidas por la 
movilización de las sales messinienses (Comas et al., 1997) sin embargo tras realizar el análisis 
de velocidades para migrar los perfiles se observa que los sedimentos que se encuentran en el 
núcleo de los pliegues son de baja velocidad, pertenecientes a la unidad H b, por lo que, si fueran 
diapiros serían de barro. Pero parece más correcto interpretarlos como pliegues; asociado a uno 
de ellos se ha reconocido una falla de crecimiento con una componente inversa, activa durante el 
depósito de la unidad II a. En el bloque de muro de esta falla la Un. II a alcanzan su máxima 
potencia (entre los km 90 y 95). 
Se ha realizado un cálculo estimativo balanceando el área incluida en los anticlinales, sobre 
el perfil 2c migrado, obteniéndose un despegue entre 5,3 y 5,5 s que coincide aproximadamente 
con el techo del basamento. La formación y evolución de los pliegues ha quedado registrada 
como discordancias angulares en el relleno sedimentario. La discordancia angular más profunda 
relacionada con el crecimiento de este pliegue se encuentra en el contacto entre las Un. I y II b 
(en el km 85). En esta discordancia los reflectores de la Un. H a hacen "toplap" bajo la Un. I. 
Sobre esta discordancia se observa otra en el seno de los sedimentos de la unidad I b. Finalmente 
la Un. I a sella gran parte de la deformación, aunque también está plegada ligeramente, 
observándose una subsidencia mayor en los sinclinales. Por tanto estos pliegues se han formado 
en un contexto contractivo o transpresivo? durante el Messiniense terminal-Plioceno que 
continua en la actualidad, periodo que coincide con la máxima actividad de las fallas de salto en 
dirección en el margen emergido. Hay un reflector presente a lo largo de todo el perfil (reflector 
3, Figura 122), entre el km 27 y el 82, con polaridad negativa, que corta a los pliegues sin 
desplazarlos, a una profundidad un poco superior a 4,5 s en el km 33 y casi a 5 s en el km 82. 
Este reflector fue interpretado como la base de la secuencia postrift por Comas et al. (1997), sin 
embargo es subhorizontal, descendiendo ligeramente hacia el E con características típicas de un 
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"bottom simulating reflector (BSR)" pero que se encuentra a una profundidad mayor que un BSR 
típico, especialmente considerando el alto flujo térmico del área (115 mWm2 según Poliyak et al. 
(1996)) por lo que no debe de corresponder a un cambio de fase de gases hidratados "gas 
hydrates" si no al cambio de fase de sólido a gaseoso de otra sustancia. Un hecho llamativo de 
este perfil es que durante el Plioceno son activas tanto estructuras extensionales en su extremo 
occidental como contractivas en el oriental, por lo que probablemente sean realmente estructuras 
transtensivas y transpresivas producidas en el contexto general, transpresivo presente en el área 
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7 EVOLUCIÓN TECTÓNICA DEL DOMINIO CORTICAL  DE 
ALBORÁN (DISCUSIÓN Y CONCLUSIONES) 
En los capítulos precedentes se ha estudiado la estructura del Dominio Cortical de Alborán 
(DCA) en distintos sectores de las Béticas y en la transición entre el Mar de Alborán y la Cuenca 
Surbalear. En este capítulo se pretende realizar un análisis sintético de los datos presentados en 
los capítulos anteriores, para proponer un modelo de evolución tectónica del DCA durante el 
Cenozoico con especial énfasis en el Neógeno-Cuaternario.  
7.1 COLISIÓN CONTINENTAL Y METAMORFISMO DE ALTA PRESIÓN  (EVENTO 
D1) 
La subducción del Complejo Alpujárride bajo el Maláguide debió de realizarse en un 
estadio muy temprano de la evolución del Dominio Cortical de Alborán (DCA), siendo el primer 
evento que ha quedado reflejado en la fábrica de las unidades permo-triásicas de ambos 
complejos; desarrollándose en el Complejo Alpujárride la foliación (S1) de la que actualmente 
sólo quedan restos en el interior de porfiroclastos y en dominios lenticulares de la foliación S1.  
Durante este episodio de engrosamiento cortical se produjeron las asociaciones minerales 
de alta presión con carfolita conservadas en venas de cuarzo de las pelitas permo-triásicas del 
Complejo Alpujárride, algunas de las cuales alcanzaron presiones de 10-13 kb a temperaturas 
relativamente bajas de 400-450°C y se inicio el metamorfismo en facies de anquizona que afecta 
a las Unidades Maláguides Inferiores. El orógeno generado en relación con está subducción de 
tipo A debió de alcanzar un espesor de al menos 65 km, equivalente a los 18 kbar de presión 
(utilizando una densidad de 2,8 gr/cm3) registrados por eclogitas en cuerpos lenticulares básicos 
situados a la base de la Un. de Jubrique (Michard et al., 1996).  
La edad del evento D1 ha sido muy discutida, con propuestas que van desde el Oligoceno 
inferior (Lonergan y White, 1997 y Azañón y Crespo Blanc, 2000) hasta edades Paleógenas (De 
Jong, 1991; Zeck, 1996; Azañón et al., 1997 y Platt et al., 1998), sin embargo el hecho de que se 
hayan obtenido edades pre-Oligocenas para el metamorfismo que afecta a los Complejos 
Alpujárride y Nevado-Filábride, 36 Ma para el Alpujárride (Sánchez Rodríguez, 1998) y 48 Ma 
para el Nevado-Filábride (Monie et al., 1991) indica que el periodo de engrosamiento D1 debió 
de ser previo a estas edades. Sobre el Complejo Maláguide, que ejerció como bloque de techo 
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durante la subducción, hay un registro sedimentario marino prácticamente continuo desde el 
Paleógeno hasta el Mioceno inferior (Martín Martín, 1996 y Figura 125), el cual debió de 
registrar este evento contractivo, de hecho, se observa una discordancia erosiva Ypresiense 
(Martín Martín, 1996) en relación con la cual se ha erosionado gran parte de la sucesión 
estrátigráfica Paleógena del Maláguide (Figura 125), que podría estar relacionada con el evento 
D1. Esta edad temprana de la subducción explicaría la ausencia de sedimentos terciarios 
pinzados entre las unidades del DCA. 
7.2 DESMEMBRAMIENTO EXTENSIONAL DE LAS UNIDADES SUPERIORES DEL 
DOMINIO CORTICAL DE ALBORÁN (EVENTO D2) 
Siguiendo esta hipótesis, se ha considerado que tras el evento D1 que afectó a los 
Complejos Alpujárride y Maláguide, éstos formaron una porción de corteza continental solidaria, 
la cual sufrió un adelgazamiento coaxial (D2) que dio lugar a la formación de su foliación 
principal (S2) siguiendo una trayectoria metamórfica de descompresión prácticamente 
isotérmica. Este evento ha sido reconocido en todas las rocas del Alpujárride estudiadas en 
relación con esta tesis, obteniéndose un valor de descompresión equivalente a un factor de 
adelgazamiento β del orden de 3, similar al obtenido por Balanyá et al. (1997) para las rocas de 
la Un. de Jubrique.  
Para conocer mejor las posibles estructuras resultantes de este evento extensional en rocas 
que ocupaban una posición elevada en la pila de unidades alpujárrides-maláguides se ha tratado 
de profundizar en el conocimiento del comportamiento térmico y reológico de esta porción de 
corteza continental. Este análisis ha aportado otros frutos que se comentarán en los párrafos 
siguientes. En este trabajo se han estudiado dos áreas donde se observan las relaciones 
estructurales entre los Complejos Alpujárride y Maláguide, actualmente separadas más de 300 
km, correspondientes a las áreas de Álora y de Lorca en las Béticas occidentales y nororientales 
respectivamente. En ambas zonas se ha reconocido el carácter extensional de los contactos entre 
ambos Complejos y entre las unidades diferenciadas y se han observado grandes parecidos 
litoestratigráficos entre las rocas correspondientes al Complejo Maláguide. Sin embargo las 
rocas del Alpujárride han alcanzado condiciones metamórficas distintas, de forma que las 
unidades alpujárrides que afloran en las Sierras de la Tercia o de Espuña muestran un grado 
metamórfico menor que las rocas equivalentes presentes en las Béticas occidentales. 
Para comprobar si las rocas del Complejo Alpujárride podrían corresponder a una misma 
unidad como han propuesto Azañón et al. (1994) se ha realizado un análisis cuantitativo a partir 
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de sus trayectorias metamórficas, calculando las posibles geotermas existentes durante el climax 
bárico y al final de la descompresión que dio lugar a la formación de la foliación principal (S2) 
para determinar, primero, si estas rocas que muestran distinto grado metamórfico podrían haber 
pertenecido a una misma sección cortical y segundo, el grado de adelgazamiento sin-
metamórfíco que han sufrido, para poder después calcular el adelgazamiento producido mediante 
mecanismos de deformación frágiles. Si el metamorfismo se debió a la superposición inicial del 
Complejo Maláguide sobre el Alpujárride, la evolución de la corteza, posterior a D1, debió de ser 
común para ambos complejos y por tanto la geoterma calculada para las rocas de la Un. de 
Tercia y de la Un. de Jubrique debería de ser válida también para el Complejo  Maláguide.  
Para calcular las geotermas se ha utilizado la ecuación siguiente, de Ranalli (1987):  
Tz=To + [(qo-qm)h/K] [ 1 -exp(-z/h)J + (qn/K)z 
En ella, Tz corresponde a la temperatura a una profundidad z determinada, To a la 
temperatura en la superficie terrestre que se ha considerado de 298°K; qo es el flujo térmico en la 
superficie terrestre. K es el coeficiente de conductividad térmica, que se ha considerado como 
2.5 W/mK, valor medio normal para la corteza terrestre (Sclater et al. 1980) y también para las 
rocas de las Béticas (Fernández et al., 1998); qo o flujo de calor reducido es el flujo térmico que 
procede del manto y h es la profundidad donde la generación de calor radioactiva (F) es igual a 
Fo exp(-1) siendo Fo el calor radiactivo generado en la superficie terrestre. El valor de h, 
correspondiente al espesor de corteza radiogénica, ha ido cambiando a lo largo del tiempo, para 
el evento D1 se ha considerado un espesor de corteza radiogénica de 65 km y para el evento D2 
de 20 km. Finalmente para la geoterma D2 (z) calculada a partir de las condiciones P-T 
alcanzadas por las granulitas situadas a la base de la Un. de Jubrique se ha utilizado un espesor 
de 17 km, profundidad a la cual se equilibraron estas rocas al final de la trayectoria de 
descompresión. 
Las geotermas se han calculado por ensayo-error, utilizando distintos valores del flujo 
térmico superficial hasta obtener geotermas que alcanzan las condiciones de temperatura 
adecuadas a las profundidades requeridas por los datos termobarométricos de las Unidades de 
Tercia y de Jubrique para el episodio D1 y para el D2. Las presiones se han transformado a 
profundidades suponiendo una densidad media para las rocas de la corteza (superior) de 2,7 
gr/cm3. Las geotermas resultantes han sido representadas en la Figura 124.  
Para el evento D1 se ha obtenido una geoterma típica de zonas de subducción, con un flujo 
térmico de 32 mW/m2, algo más bajo que el actual en la Costa Pacífica de Estados Unidos 
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(Morgan y Guswold, 1989). Para el episodio D2 en la unidad de tipo A, alpujárride, se obtiene 
una geoterma propia de áreas extendidas como el Basin and Range en Estados Unidos (Morgan y 
Guswold, 1989) o como en zonas del Mar de Alborán actual (Poliyak et al., 1996), con un flujo 
térmico de 93 mW/m2.  
Figura 123 Geotermas calculadas para la "corteza superior" Alpujárride-Maláguide durante el evento de 
engrosamiento cortical D1 y al final del evento extensional D2. Los rectángulos representan el espesor actual de 
las unidades diferenciadas. Los datos de metamorfismo para la Un. de Jubrique o de tipo A según Azañón et al. 
(1994) han sido tomados de Argies et al. (1999) y de Azañón y Crespo Blanc (2000).  
Para las granulitos existentes en la base de la Un. de Jubrique que al final de la 
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(1999) se obtiene una geoterma más tendidas (D2 (Z6)) con un flujo de calor superficial de 130 
mW/m2. Las rocas de menor grado de la Un. de Jubrique no se adaptan a este gradiente tan 
extremo, lo cual se puede deber a que una vez avanzado el proceso extensional, los mecanismos 
de transmisión de calor ya no fuesen sólo conductivos sino que se podrían haber formado células 
convectivas asociadas a un sistema hidrotermal activo a favor de los sistemas de fallas 
extensionales frágiles. Evidencias de actividad hidrotermal son manifiestas en el sector de Álora 
donde la roca de falla asociada a algunas de las fallas frágiles, especialmente las más profundas 
está alterada por procesos hidrotermales. La base de estos sistemas se podría encontrar en la 
transición entre deformación plástica y frágil. 
A partir de las geotermas se han calculado curvas de resistencia a esfuerzos diferenciales 
para la corteza superior (Figura 124). Se ha empleado una presión de fluidos de 0,75 y una 
velocidad de deformación para el cálculo de la resistencia al flujo plástico de 10-15 S-1. Según 
estos diagramas la transición entre deformación plástica y cataclástica pasó desde 20 a 9 km de 
profundidad durante la trayectoria entre D1 y D2, aunque debido al carácter isotérmico de la 
trayectoria esta transición se encontró siempre sobre la Unidad de Tercia (Figura 124). Para la 
geoterma (D2 (Z6), Fig. 124)) calculada a partir de las condiciones termobarométricas de las 
granulitos se obtiene una transición entre deformación plástica y cataclástica situada entre 6 y 7 
km de profundidad dependiendo fundamentalmente de la presión de fluidos considerada. Esta 
geoterma intersecta a la curva de 0,85 x la temperatura de inicio de fusión del manto a 50 km de 
profundidad, lo cual coincide aproximadamente con la profundidad a la que se equilibró el frente 
de recristalización presente en las Peridotitos de Ronda (1,5 Gpa) según Lenoir et al. (2001) el 
cual podría representar la transición litosfera-astenosfera existente al final de la descompresión 
isotérmica que afectó a la Un. de Jubrique, indicando que tras el evento D2 la litosfera tenía un 
espesor similar al propuesto por Torné et al. (2000) para las zonas más adelgazadas del Mar de 
Alborán actual. 
Las condiciones termobarométricas alcanzadas por los esquistos de grano fino de Jubrique 
y Tercia durante los episodios deformacionales D1 y D2 se pueden situar sobre dos geotermas 
comunes, una para el evento D1 y otra correspondiente al D2. Con lo cual sería posible que 
ambas unidades se hubiesen encontrado en una misma o próxima vertical durante D2 y 
posteriormente se hubiesen separado geográficamente mediante cizallamiento simple plástico 
(Balanyá et al.,1997) y frágil posterior. Las condiciones termobarométricas de 240°C y 5 kb 
determinadas para la Unidad de Aledo, de las Un. Maláguides Inferiores, en el área de Lorca 
también se ajustan a la geoterma establecida para el episodio D1. La base del Maláguide debía de 
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corresponder a esta unidad o a una unidad situada entre ésta y la Un. Tercia y por tanto este 
complejo tendría una potencia de aproximadamente 20 km, algo menos que los 30 km 
propuestos por Balanyá et al. (1997) y estaba constituido por la repetición de al menos 5 
imbricaciones, en gran parte formadas por rocas Permo-Triásicas, excepto en su parte superior 
donde se han observado al menos dos imbricaciones donde intervienen rocas pre-pérmicas, 
correspondientes a las Un. Maláguides Superiores.  
Durante el evento extensional D2 no se llegaron a exhumar rocas del Complejo 
Alpujárride, las cuales se mantuvieron siempre en el campo de las deformaciones plásticas, sin 
embargo, durante la formación de la foliación principal, por aplastamiento con un factor de 
adelgazamiento B de 2,5-3, en el Alpujárride, el Complejo Maláguide debería de estar 
extendiéndose bajo condiciones de deformación cataclástica, por lo que algunas de las fallas 
normales de bajo ángulo diferenciadas en las Boticas orientales (epígrafe 4.7) deben de ser 
coetáneas a la formación de dicha foliación y por tanto serían, como se discutirá más adelante, 
fallas del Eoceno superior, edad de fission track más antiguas de apatitos de las rocas maláguides 
incluidas en sedimentos oligocenos del DCA (Lonergan y Johnson, 1998) y periodo durante el 
cual se produce una importante subsidencia en la cuenca que se encontraba sobre el Complejo 
Maláguide según Martín Martín (1996) (Figura 125). 
7.3 REORGANIZACIÓN CONTRACTIVA DE LAS UNIDADES DEL DOMINIO 
CORTICAL DE ALBORÁN (EVENTO D3) 
Tras el episodio extensional D2 es necesario un episodio de acortamiento cortical para 
poder explicar las inversiones que se producen en el grado metamórfico entre las unidades de los 
Complejos Alpujárride y Nevado-Filábride así como el emplazamiento intracortical de las 
Peridotitas de Ronda. Los pliegues recumbentes F3 y el clivaje de crenulación S3 del Complejo 
Alpujárride se han relacionado con este episodio contractivo. Las estructuras contractivas 
asociadas a este evento muestran una distribución muy dispar dependiendo de la posición 
estructural en la pila Alpujárride-Maláguide; de modo que en las Unidades Maláguides y en las 
alpujárrides de tipo A, que ocupan la posición superior de esta pila prácticamente no se observan 
este tipo de estructuras. Sin embargo en las unidades infrayacentes como la Unidad de Ojén o de 
tipo B estas estructuras son ubicuas. Por ejemplo la Un. de Ojén muestra una geometría de 
sinclinal recumbente vergente hacia el N con núcleo en los mármoles de esta unidad, que se ha 
relacionado con el emplazamiento intracortical de las Peridotitas de Ronda que se encuentran 
sobre él (Balanyá et al., 1997 y 1998, Sánchez Gómez, 1997 y Tubía et al., 1997).   
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Según Sánchez Gómez (1997) la Un. de Ojén registra un incremento presión y de 
temperatura de 2-3 kb y 200°C respectivamente en relación con este evento. La naturaleza 
contractiva de este evento ha sido muy discutida, ya que generalmente no se ha observado un 
aumento de presión y temperatura relacionado con él, y diversos autores han argumentado que 
los pliegues asociados se podrían haber producido en un contexto extensional (Orozco et al., 
1998; Platt et al., 1998 y Platt, 1998) por cizallamiento simple de marcadores previos inclinados 
siguiendo un modelo como el propuesto por Froitzheim (1992) en los Alpes. Sin embargo la 
presencia de unidades tectónicas más metamórficas sobre otras menos metamórfícas y las 
inversiones en el grado metamórfíco ligadas a pliegues recumbentes son un rasgo general en las 
Boticas tanto en el Complejo Alpujárride como en el Nevado-Filábride (Martínez Martínez, 
1986a; Platt y Behrmann, 1986; García-Dueñas et al., 1988 a, b; De Jong, 1991, 1992 y 1993 y 
De Jong et al., 1992; Azañón et al., 1996; Azañón y Alonso Chavez, 1996; Azañón et al., 1997; 
Balanyá et al., 1997; Balanyá et al., 1998) y parece imposible atribuirlos a un proceso tectónico 
que no fuese contractivo.  
La vergencia y el transporte tectónico asociado a este episodio contractivo muestran 
siempre una componente N en las coordenadas geográficas actuales. La práctica ausencia de 
metamorfismo progrado asociado a este evento se ha explicado de diversos modos, primero 
debido a la extrema delgadez de las láminas de corteza cabalgantes tras el episodio de 
aplastamiento previo, segundo a que en algunos casos la superposición de unidades más 
metamórfícas sobre otras menos metamórfícas, sin posibilidad de alcanzar un reequilibrio 
térmico posterior, produciría un enfriamiento de la unidades más metamórfícas y tercero a la 
posibilidad de que estas unidades hubiesen formado durante este evento un dúplex con los horses 
buzando hacia el retropaís, de forma que sobre una misma vertical no se encontraban todas las 
unidades superpuestas. Sólo en las unidades donde se produjo una inversión dúctil de las 
isogradas metamórficas junto con una superposición mayor de corteza se pudo producir un 
aumento del grado metamórfico como en la Un. de Ojén o de tipo B (Sánchez Gómez, 1997). 
Para este evento se ha propuesto una edad Eoceno Superior-Oligoceno Inferior, Azañón et 
al. (1997) y hay bastantes datos que apoyan esta edad. Por ejemplo, los sedimentos maláguides 
de la Fm. Bosque (Martín Martín, 1996) de edad Chattiense, (24-28 ma) según la escala de 
Berggren et al. (1995) contienen abundantes cantos de rocas maláguides con edades de fission 
track de apatito de 29-30 Ma que indican el comienzo de la exhumación de la pila de 
cabalgamientos Maláguides-Alpujárrides (Lonergan y Johnson, 1998). Estos autores consideran 
estos datos como indicativos de erosión relacionada con levantamiento producido por 
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propagación de cabalgamientos, de hecho la Fm. As (Martín Martín, 1996) del Oligoceno 
inferior se encuentra pinzada por cabalgamientos que a su vez están sellados por sedimentos de 
la Fm. Bosque, del Oligoceno superior (Martín Martín et al., 1997). El enfriamiento producido 
en relación con la subducción de unidades Alpujárrides más frías bajo otras más calientes en 
relación con este episodio debió de producir el cierre isotópico en algunas unidades y de hecho 
se han obtenido dataciones isotópicas de esta edad, por ejemplo una edad SHRIMP de 36 Ma 
sobre zircones de la Un. de Adra (Sánchez Rodríguez, 1998) o edades Ar^/Ar40 de 30 Ma de De 
Jong et al. (1992) en la Un. de Bédar-Macael del Complejo Nevado-Filábride. El evento D3 
produjo la configuración contractiva definitiva del Dominio Cortical de Alborán, o de un 
dominio mayor denominado ALKAPEKA por Bouillin et al. (1986), cuyos materiales afloran 
actualmente en el arco Calabro-Peloritano, las Kabilias y en el Arco de Gibraltar, previa a la 
colisión con el Margen Sudibérico, dando lugar al orden de superposición observado actualmente 
en este dominio, ya que los procesos extensionales posteriores no lo han alterado aunque sean 
responsables de importantes traslaciones en la horizontal. 
7.4 FORMACIÓN DEL ARCO DE GIBRALTAR Y RIFTING DEL 
DOMINIO CORTICAL DE ALBORÁN EN EL RETROARCO 
(EVENTO D4)  
Tras el episodio contractivo D3, durante el Oligoceno Superior, se inicia la formación del 
Arco de Gibraltar (Boullin et al., 1986; Balanyá y García Dueñas, 1987 y 1988 y García Dueñas 
et al., 1992). El frente de este arco migró hacia el oeste, cabalgando primero sobre las Unidades 
de la Dorsal en el Oligoceno superior y posteriormente sobre Un. Predorsalianas y las Un. De los 
Flyschs durante el Mioceno Inferior (Bouillin et al., 1986), consumiendo un área constituida por 
corteza muy adelgazada o incluso oceánica al oeste (Durand Delga et al., 2000) y colisionando 
con el Margen Sudibérico y Magrebí al N y al S respectivamente.  
Parte del Dominio Sudibérico subdujo bajo el edificio contractivo del DCA siendo 
sometido a metamorfismo en facies de Prehnita-Pumpellita (3-4 kb y aproximadamente 300 °C, 
como muestran los afloramientos de metabasitas incluidas en rocas subbéticas en Antequera 
(Morata Céspedes, 1993 y Aguirre et al., 1995) o la Un. de Almagro en las Béticas orientales 
(Sánchez Vizcaíno et al. (1991) en metabasitas y datos propios en metapelitas) y generándose 
pliegues como los F1 en la Unidad de Almagro vergentes hacia el NNE. La subducción del 
Dominio Sudibérico bajo el DCA debió de producirse entre el Aquitaniense y el Burdigaliense 
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Inferior, edad de formación de abundantes olistostromas en el Subbético (Comas, 1978 y De 
Smet, 1984). Se puede obtener una estimación tentativa del grosor de este edificio orogénico 
durante el Mioceno Inferior sumando al espesor actual de corteza, que según Medialdea et al. 
(1986) y Banda y Ansorge (1980) es de 25-30 km en los afloramientos de Subbético 
metamorfizado, la potencia de corteza equivalente al valor de presión alcanzado por estas rocas, 
obteniéndose una corteza continental de 40-45 km.  
Durante el Burdigaliense Superior se generan cabalgamientos retrovergentes hacia la parte 
interna del arco, en las Béticas orientales rocas del subbético cabalgan hacia el SE sobre 
sedimentos que cubren al DCA (Lonergan et al., 1994) y en las Béticas occidentales 
retrocabalgan unidades de la Predorsal, que entran en forma de klippes sedimentarios en la 
cuenca de Alborán dando lugar al Complejo de Alozaina (Balanyá y García Dueñas, 1986) en 
áreas actualmente emergidas o a la Unidad VI de Comas et al.(1992) en el Mar de Alborán. Estas 
estructuras retrovergentes podrían haber progresado hacia el Sur plegando a la Un. de Almagro y 
al Complejo Nevado-Filábride, dando lugar a los pliegues vergentes hacia el S-SE y al clivaje de 
crenulación S4 asociado en el Complejo Nevado-Filábride y a los pliegues F1 en la Un. de 
Almagro.  
Concomitantemente a la migración hacia el oeste del Arco de Gibraltar se inició la 
formación en el interior del arco de las cuencas Ligur y Sardo-Balear (Rehault et al., 1985) cuyo 
basamento está constituido por corteza oceánica (Galdeano y Rossignol, 1977), según Rehault et 
al. (1985) de edad Oligoceno Superior-Mioceno Inferior, y del Mar de Alborán cuyo basamento 
está formado por el DCA adelgazado. En el caso de la corteza en la transición entre las cuencas 
de Alborán y Surbalear, esta habría continuado extendiéndose durante el Neógeno Superior, 
como se observa en el perfil ESCI Alb 2. El rifting mioceno del DCA, denominado evento D4 
por Balanyá et al. (1997) ha configurado los contactos actuales entre las Unidades del DCA, que 
frecuentemente constituyen "horses" extensionales aislados; ha sido estudiado profusamente, 
especialmente en las Béticas Centrales, en el entorno de Sierra Nevada (García Dueñas et al., 
1986; Galindo-Zaldívar et al., 1989; García-Dueñas y Balanyá, 1991; García Dueñas et al., 1992; 
Jabaloy et al., 1993; Crespo-Blanc et al., 1994; Crespo Blanc, 1995; Lonergan y Platt, 1995 y 
González Lodeiro et al., 1996), en las Bélicas orientales en la Sierra de Alhamilla (Martínez 
Martínez y Azañón, 1997) y en el Mar de Alborán (Comas et al., 1992, García Dueñas et al., 
1992, Comas et al., 1993; Platt et al., 1996; Platt y Soto, 1998; Soto y Platt, 1999 y Comas et al., 
1999). Se han diferenciado tres sistemas de fallas y zonas de cizalla desarrolladas en edades 
distintas y que afectan a unidades que se encontraban en posiciones progresivamente más 
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profundas en al pila de unidades del DCA, aunque sobre verticales distintas, ya que las zonas de 
cizalla relacionadas con este evento, diferenciadas en las Béticas occidentales son 
paradójicamente de mayor temperatura que estructuras situadas en niveles estructurales más 
profundos en las Beticas centrales.  
Figura 124 Relaciones temporales entre los eventos que han afectado al DCA y su relación con la evolución 
de la cobertera terciaria del Maláguide, el relleno sedimentario de la Cuenca de Vera y el relleno de la Cuenca 
de Alborán. Además se ha indicado la evolución del vulcanismo y la edad de comienzo de la exhumación de los 
complejos del DCA. Edades radiométricas del vulcanismo tomadas de Bellon et al. (1983; Di Battistini et al. 
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de Priem et al. (1979); Monié et al. (1991 a y b); De Jong et al. (1992); Monié et al. (1994); Sánchez Rodríguez 
(1998); Sosson et al. (1998); Platt y Whitehouse (1999); Sánchez Rodríguez y Gebauer (2000) y edades de 
Fission Track de Johnson et al. (1997); Lonergan y Johnson (1998); Hurford et al. (1999) y Sánchez Rodríguez 
y Gebauer (2000). 
El sistema extensional más antiguo se ha relacionado con el inicio del desmembramiento 
extensional de las Peridotitas de Ronda y está constituido por una zona de cizalla dúctil con una 
dirección de extensión NNE-SSO situada a la base de las Peridotitas de Ronda, intruida por 
granitos sincinemáticos del Mioceno Inferior (Muñoz, 1991 y Sánchez Gómez et al., 1995a y 
1995b). Durante este primer episodio extensional se pudieron haber formado también las 
milonitas y la lineación de estiramiento de orientación E-O/NO-SE que afecta a la Un. de 
Jubrique, descritas en esta memoria en el área de Álora y que evolucionan hacia estructuras 
frágiles de la misma cinemática, con transporte del bloque de techo fundamentalmente hacia el 
SSE. La geoterma calculada a partir de datos termobarometricos de las granulitas situadas a la 
base de la Un. de Jubrique (D (z6) en la Figura 124) podía ser muy similar a la geoterma 
existente al inicio de este primer episodio extensional, relacionado con el rifting del Mar de 
Alborán. 
En las Bélicas Centrales y en la Sierra Alhamilla se ha diferenciado un segundo sistema 
extensional, denominado Sistema de Contraviesa con extensión de dirección N-S, en las 
coordenadas geográficas actuales, activo durante el Burdigaliense Superior-Langhiense (García 
Dueñas et al., 1992; Crespo Blanc et al., 1994; Crespo Blanc, 1995 y Martínez Martínez y 
Azañón, 1997), que se despega sobre la Un. de Lújar o de tipo D del Complejo Alpujárride. Este 
sistema extensional ha sido reconocido también en áreas estudiadas en esta tesis tanto en las 
Beticas orientales como en las occidentales. En las Beticas orientales estructuras de este sistema 
extensional constituyen gran parte de los contactos entre unidades alpujárrides superiores, las 
cuales se encuentran extremadamente adelgazadas en la Sierra de Almagro y en Sierra Cabrera. 
En las Beticas occidentales este sistema extensional no es tan penetrativo, sin embargo, hay 
abundantes diques de orientación ONO-ESE, con una probable edad Burdigaliense Superior-
Languiense u Oligocena según Turner et al. (1999), que podrían guardar una relación genética 
con este sistema extensional. Estos diques están a su vez cortados y rotados por fallas de bajo 
ángulo con transporte de componente N-S que se han considerado como manifestaciones más 
tardías del mismo sistema.  
El Sistema Extensional de Filabres, con transporte tectónico hacia el SO (García Dueñas y 
Martínez Martínez, 1988; Galindo Zaldívar et al., 1989; García Dueñas et al., 1992; Martínez 
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Martínez y Azañón, 1998), es el sistema de fallas de bajo ángulo de actividad más reciente, 
produciendo la exhumación superficial del Complejo Nevado-Filábride durante el Serravalliense 
(Johnson et al. 1997 y Mayoral et al., 1994). Este sistema extensional tiene un despegue principal 
que desciende desde un nivel estructural situado sobre la Un. de Bédar-Macael al E de la Sierra 
de los Filabres hasta cortar a la Un. de Veleta al oeste de Sierra Nevada (Figura 4), sobre este 
despegue coalescen fallas lístricas que cortan a unidades del Complejo Alpujárride. En las áreas 
estudiadas en esta tesis se han diferenciado varias fallas normales de bajo ángulo que podrían 
corresponder a este sistema extensional. Por ejemplo, en el área de Álora las fallas normales de 
bajo ángulo con transporte hacia el SO (epígrafe 3.3) podrían tener una relación con este sistema 
extensional, aunque quizás no coaleszan en produndidad sobre el Despegue de Filabres, 
identificado sólo en el entorno de Sierra Nevada.  
La actividad durante el Mioceno Inferior y Medio de los sistemas extensionales descritos 
en los párrafos anteriores produjo la práctica totalidad de los contactos actuales entre las 
unidades del DCA, muchas de las cuales se encuentran limitadas enteramente por superficies 
extensionales de bajo ángulo, pudiendo definirse como "horses" extensionales. La interferencia 
entre dos sistemas extensionales con transporte ortogonal ha producido una geometría de 
megatableta de chocolate en el basamento del DCA, este tipo de estructura ha sido descrita en las 
Beticas Centrales (García Dueñas et al., 1992), el borde N de Sierra Nevada (Crespo Blanc, 
1995), en las Béticas Occidentales (Sánchez Gómez, 1997) y en las Beticas Orientales por 
ejemplo en Sierra Espuña (epígrafe 4.7 de esta memoria).  
Si comparamos el espesor de corteza actual con el valor estimado para el edificio 
contractivo existente tras el evento D3, que debía de ser de unos 45 km en puntos donde afloran 
unidades del Dominio Sudibérico bajo el DCA, se puede obtener una aproximación a la 
magnitud de la extensión producida durante el evento D4. Se obtiene un valor β comprendido 
entre 2,2-1,5 para las áreas emergidas y de aproximadamente 2,5-2,8 para áreas del Mar de 
Alborán. Aunque al ser la deformación frágil y no coaxial, el adelgazamiento habría afectado 
sólo a los materiales situados sobre los despegues que afectan al Dominio Cortical de Alborán, 
por lo que el alargamiento sufrido por estas rocas sería muy superior al β calculado para toda la 
corteza. 
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7.5 PLEGAMIENTO TORTONIENSE DE LA CUENCA DE 
ALBORÁN. 
La tendencia extensional manifiesta durante el Mioceno Inferior y Medio se vio 
interrumpida por un pulso contractivo, que dio lugar al inicio de la formación de grandes 
pliegues abiertos de orientación E-O en las Beticas. Este pulso contractivo se manifiesta en la 
cobertera sedimentaria del Mar de Alborán "Mioceno" como una discordancia angular erosiva, 
definida como discordancia intratortoniense por Estevez et al. (1982) en áreas emergidas y como 
discordancia R de Comas et al. (1992) y Comas et al. (1999) en el Mar de Alborán; entre 
sedimentos del Tortoniense inferior, en el interior de los depocentros sedimentarios donde se 
conserva la columna estratigráfica más completa, y entre sedimentos del Tortoniense Superior y 
sedimentos del Tortoniense Inferior o del Mioceno Medio en áreas marginales de los 
depocentros actualmente emergidos y en amplios sectores del Mar de Alborán (Rodríguez 
Fernández et al., 1999). Este episodio contractivo produjo la emersión de amplias zonas de las 
Beticas y por tanto contribuyó a un importante desmantelamiento y exhumación de rocas 
procedentes del Complejo Nevado-Filábride y de la Un. de Almagro aflorantes en el núcleo de 
los pliegues, como es el caso de Sierra Nevada, la Sierra de Almagro o anticlinales actualmente 
hundidos y cortados por la actividad posterior de fallas de salto en dirección como el inferido 
bajo la Depresión del Guadalentín, en las Beticas orientales.  
A raiz de este pulso contractivo se produjo un cambio en la posición de los depocentros 
sedimentarios, que pasaron a ser durante el Tortoniense de orientación E-O, con la máxima 
subsidencia coincidente con los ejes de los sinformes, situados entre antiformes sujetos a erosión, 
este es el caso por ejemplo en los depocentros que rodean a Sierra Nevada y a las Sierras de los 
Filabres, Alhamilla, Cabrera, de Almagro y de la Tercia entre otras.  
El episodio contractivo afectó a un basamento con grandes heterogeneidades generadas 
durante el episodio extensional anterior, que produjeron variaciones laterales de espesor de las 
Un. del Dominio de Alborán en dos direcciones perpendiculares, dando lugar a una geometría en 
"tableta de chocolate". Esta geometría del basamento parece haber condicionado la localización 
y geometría de los pliegues posteriores, de forma que los anticlinales se formaron sobre las zonas 
de mayor espesor cortical, coincidentes con las "onzas" de esta "tableta de chocolate". Este es el 
caso de la Sierra de Lujar y Gádor, donde aflora una gran potencia de rocas correspondientes a 
unidades Alpujárrides de tipo Lújar-Gádor o de Sierra Nevada y la Sierra de los Filabres donde 
se encuentra la mayor potencia de rocas del Complejo Nevado-Filábride. 
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En las zonas de rampa del sistema extensional de filabres se produjeron ensilladuras en los 
cierres perianticlinales en los pliegues. Probablemente las rampas del sistema extensional de 
contraviesa condicionaron la posición de los sinclinales Tortonienses, este parece ser el caso en 
el borde N de la Sierra de los Espártales en el área de Álora, que coincide con una rampa donde 
se han omitido gran parte de las peridotitas de Ronda o la Depresión de Huercal Overa que 
coincide con una rampa donde se ha omitido gran parte del Complejo Alpujárride. 
7.6 EXTENSIÓN DURANTE EL NEÓGENO SUPERIOR 
Aunque recientemente en las publicaciones relativas a la evolución tectónica de las Beticas 
y del Mar de Alborán se considera que a partir del Tortoniense se reinicia la tectónica contractiva 
que prosigue hasta nuestros días, por ejemplo Martínez Martínez y Azañón, 1997; Comas et al. 
(1999) y Azañón y Crespo Blanc (2000) se observa que durante el Tortoniense Superior hay un 
aumento de la subsidencia (Rodríguez Fernández et al., 1999) y que hay una actividad 
extensional que no es compatible con un contexto contractivo de dirección N-S o NO-SE, por 
ejemplo Lonergan y Schreiber (1993) y datos propios en la depresiones de Lorca, Vera y 
Málaga. Además es un periodo de gran actividad volcánica tanto en áreas emergidas como en el 
Mar de Alborán, que se ha relacionado con un contexto extensional (Turner et al., 1999). En la 
Cuenca Surbalear parece que los sedimentos más antiguos que se encuentran sobre la corteza 
oceánica son de edad Tortoniense y están afectados por fallas normales de crecimiento también 
de esta edad, por lo que durante este periodo se pudo haber formado parte de la corteza oceánica 
que constituye el basamento de esta cuenca. Por estos motivos se ha considerado a este periodo 
del Tortoniense Superior como un momento donde dominan fundamentalmente procesos 
extensionales. En áreas como la Depresión de Lorca se ha calculado un factor de alargamiento en 
relación con este evento extensional de 1,2. Aunque no supone un alargamiento considerable, las 
fallas activas durante este periodo son importantes a la hora de configurar los rasgos 
geomorfológicos actuales. En este sentido las fallas de este evento con transporte hacia el SO 
acentúan muchos de los cierres perianticlinales previos o generan nuevos cierres al cortar y 
bascular a los pliegues como en el cierre perianticlinal oriental de Sierra de la Tercia en el área 
de Álora. 
7.7 TECTÓNICA TRANSCURRENTE 
A partir del Tortoniense terminal-Messiniense basal se comienza a registrar un nuevo pulso 
contractivo que se manifiesta fundamentalmente como un apretamiento de los pliegues iniciados 
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durante el Tortoniense Inferior, como discordancias angulares progresivas en el seno de 
sedimentos de esta edad y especialmente como un periodo de gran actividad de fallas de salto en 
dirección. Esta tectónica es especialmente manifiesta en el extremo suroriental de las Beticas en 
áreas próximas a la Depresión de Vera y más al N, en la Depresión del Guadalentín 
produciéndose el levantamiento de Sierra Alhamilla (Weijermars et al., 1985), de Sierra Cabrera 
(Barragán, 1997), de áreas actualmente hundidas bajo la Depresión del Guadalentín (Larouziere 
y Ott d´Estevou, 1990), de la Sierra de Filabres (Guerra Merchán, 1992) y apretamiento del 
pliegue de Sierra de la Tercia. En otras áreas de las Beticas también se registra este periodo de 
acortamiento, por ejemplo provoca la continentalización definitiva de las Cuencas de Granada y 
Guadix-Baza (Fernández et al., 1996).  
En el sector de Vera se observa que junto a las discordancias progresivas de dirección E-O 
relacionadas con la formación del pliegue de Sierra Cabrera, hay otras de la misma edad de 
orientación SSO-NNE subparalelas a la traza de fallas de salto en dirección como la Zona de 
Falla de Palomares, lo cual parece indicar la coetaniedad entre la formación de este pliegue y 
actividad de la zona de falla transcurrente, por lo que esta habría sido en un inicio una falla de 
tipo “transfer”. La actividad sinistrorsa de estas fallas fue coetánea a la actividad de algunos 
segmentos de la Falla de Carboneras, sellados por sedimentos messinienses (Keller et al., 1995).  
Durante el Plioceno-Cuatemario hay una gran actividad de fallas transcurrentes que cortan 
a los pliegues y producen un cambio en la posición y orientación de los depocentros 
sedimentarios, que pasan a ser de orientación NE-SO subparalelos a la dirección de las fallas de 
salto en dirección, normalmente con los máximos espesores de sedimentos localizados cerca de 
la traza de las fallas, por ejemplo en las zonas de falla de Palomares y de Alhama de Murcia. En 
relación con la Falla de Alhama de Murcia se produce un levantamiento importante de su bloque 
N y subsidencia con acumulación de sedimentos Plio-cuatemarios en la Depresión del 
Guadalentín (Silva, 1994, Martínez Díaz, 1998; Silva et al., 1997). En general se observan 
estructuras formadas en relación con dos tensores de paleoesfuerzos transpresivos distintos, con 
el eje mayor subhorizontal de orientación N-S y NO-SE. 
Esta actividad contractiva Plio-Cuaternaria es también manifiesta en la Cuenca Surbalear 
donde se comienzan a formar los pliegues que se observan en el extremo oriental del perfil ESCI 
Alb 2c (en Anexos). Asociada a esta actividad contractiva Plio-Cuaternaria se han medido tasas 
de levantamiento en las Beticas surorientales comprendidas entre 0,5 y 1,5 mm/año. 
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9 CÁLCULO DEL EQUILIBRIO TERMODINÁMICO (MÉTODO 
DE MULTIEQUILIBRIOS) 
El cálculo de las condiciones metamórficas de equilibrio experimentadas por una roca en 
un punto de su evolución P-T es más preciso cuando se aumenta el número de términos extremos 
de una solución sólida (TE) utilizados para describir la variabilidad composicional de las fases 
presentes en una paragénesis mineral. De este modo, el número de reacciones independientes 
(RI) que se pueden calcular en un sistema con C componentes independientes viene dado por la 
ecuación RI=TE-C. Conocidas las propiedades termodinámicas de los términos extremos y los 
modelos de solución sólida para cada fase mineral, en el equilibrio termodinámico, todas las 
reacciones independientes interceptarán idealmente en un punto en el espacio P-T. Ésta es la 
base del método termobarométrico de multiequilibrio propuesto por Berman (1991), en el que la 
obtención de intersecciones entre todas las reacciones linealmente independientes en un punto 
confirma la suposición previa del equilibrio entre las fases. Mediante esta técnica se pueden 
determinar puntos de equilibrio P-T más precisos que en la termobarometría clásica, en la que 
utilizando un miembro extremo por mineral se determina un campo P-T (p. ej. Vidal y Parra, 
2000; Vidal et al., 2001; Trotet et al., 2001). Por ejemplo, las condiciones P-T para la asociación 
fengita + clorita + cuarzo encontrada en las metapelitas de las unidades de Variegato y de 
Almanzora pueden ser calculadas utilizando los siguientes 8 términos extremos: agua, cuarzo, 
Mg-celadonita, moscovita, pirofilita, Mg-amesita, sudoita y clinocloro en el sistema KMASH de 
cinco componentes (SiO2, Al2O3, MgO, K2O, H2O). Con todos los términos extremos se pueden 
calcular 14 reacciones, tres de las cuales son independientes, que definen buenas intersecciones 
en puntos P-T (Fig. 5a). Los resultados se obtuvieron utilizando el programa TWEEQU 1.02 de 
Berman (1991) y su base de datos asociada JUN92, ampliada con las propiedades 
termodinámicas de los términos extremos Mg-amesita, Mg-sudoita y Mg-celadonita junto a los 
modelos de solución sólida para micas y cloritas propuestas por Vidal et al. (1999), Vidal y Parra 
(2000) y Vidal et al. (2001). 
9.1.1.1 Errores en los cálculos 
Idealmente todas las reacciones deberían de intersectar en un único punto. Sin embargo, 
en la práctica siempre se obtiene una dispersión en la intersección que resulta de errores diversos 
relacionados con: (a) deficiencias en las propiedades termodinámicas de los términos extremos y 
de los modelos de solución sólida utilizados; (b) las composiciones de fases analizadas no 
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corresponde a un equilibrio termodinámico perfecto; y (c) errores analíticos procedentes de la 
microsonda. La magnitud de la dispersión en la intersección, en relación con los errores 
analíticos y a las propiedades termodinámicas, ha sido discutida por Parra et al. (2001), Vidal et 
al. (2001) y Trotet et al. (2001). Siguiendo a estos autores, la varianza en la temperatura (σT) y 
la presión (σP) se calcula con el programa INTERSX (Berman, 1991). Si se obtiene una σP>800 
bar o σT>25 ºC, se considera que las composiciones minerales utilizadas no se corresponden a un 
equilibrio y, por tanto, se desechan las estimaciones termobarométricas de P y T.  
9.2 QUÍMICA MINERAL 
Para la realización de los cálculos termobarométricos con TWEEQU, se obtuvieron datos 
químico-composicionales de las fases minerales de interés en cada roca, realizándose unos 100 
análisis por muestra. Los datos analíticos se obtuvieron con una microsonda electrónica 
Camebax de la Universidad París VI, utilizando como condiciones analíticas 15 kV y 10 nA, 
junto a la rutina de corrección PAP. Los patrones utilizados fueron: Fe2O3 (Fe), MnTiO3 (Mn, 
Ti), diópsido (Mg, Si), CaF2 (F), ortoclasa (Al, K), anortita (Ca) y albita (Na). Las fórmulas 
estructurales fueron calculadas sobre una base de 14 oxígenos para la clorita (anhidra), 11 
oxígenos para la mica y 12 oxígenos para el granate. La Tablas incluyen las composiciones 
minerales representativas utilizadas en los cálculos con TWEEQU. 
Clorita. Las cloritas analizadas muestran variaciones composicionales en su contenido en Si, así 
como en la suma de cationes octaédricos y en la fracción molar de Mg. Según Vidal y Parra 
(2000), Vidal et al. (2001) y Trotet et al. (2001), estas variaciones pueden explicarse en términos 
de las siguientes substituciones: el intercambio FeMg-1 entre los miembros extremos dafnita 
(Fe2+5Al2Si3O10(OH)8) y clinocloro (Mg5AlSi3O10(OH)8); la substitución tschermak (Al2R2+-1Si-1; 
TK) entre clinocloro/dafnita y amesita ((Fe,Mg)4Al4Si2O10(OH)8); y la sustitución di-
trioctaédrica (Al2R2+-3; DT) entre daphnita/clinocloro y sudoita (Fe,Mg)2Al4Si3O10(OH)8). La 
extensión de estas sustituciones depende de las condiciones termodinámicas, de la composición 
química global y de la asociación mineral (Jenkins y Chernosky, 1986; McPhail et al., 1990; 
Decaritat et al., 1993; Massonne y Szpurka, 1997; Leoni et al., 1998; Holland et al., 1998; Vidal 
y Parra, 2000). Un descenso en la temperatura implica en la clorita una disminución del 
contenido en amesita y un aumento del de sudoita (Cathelineau y Nieva, 1985; Hillier y Velde, 
1991; Vidal y Parra, 2000). Un descenso en la presión produce la disminución de Si y de (Fe + 
Mg), a favor de un incremento en AlIV, AlVI y de vacancias en la fórmula estructural (Leoni et 
al., 1998; Vidal y Parra, 2000; Vidal et al., 2001).  
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Figura 125 Variabilidad composicional de las micas y cloritas analizadas en el área de 
Vera, proyectada en función de los términos extremos de las soluciones sólidas de ambos 
minerales. A) Cloritas de la unidad de Almagro. B) Fengitas de Almagro. C) Cloritas de 
Almanzora. D) Micas blancas de la Unidad de Almanzora. E) Cloritas de la Unidad de 
Variegato. F) Micas blancas de Variegato. 
La composición de las cloritas analizadas en este trabajo ha sido proyectada en función 
de la fracción molar de sus tres términos extremos clinocloro (Fe/Mg), amesita (Fe/Mg) y 
sudoita (Fe/Mg) en los diagramas triangulares de las Figs. 126a (Unidad de Almagro), 126c 
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(Unidad de Almanzora) y 126e (Unidad de Variegato). Las cloritas en las pizarras de Almagro 
son ricas en clinocloro (55-70 %) y su composición se proyecta sobre una línea paralela a la 
sustitución di-trioctaédrica, con un contenido variable en sudoita (10-30%) (Fig. 126a). En la 
Unidad de Almanzora las cloritas presentan una mayor variabilidad composicional. Las cloritas 
que definen la foliación relicta Ss muestran un elevado contenido en clinocloro (65-70 %) y son 
pobres en sudoita (<20 %) (Fig. 126c). Las cloritas del clivaje de crenulación (Scc) muestran un 
contenido mayor en amesita, de aproximadamente 40 %, y su composición se proyecta en una 
línea paralela a la sustitución di-trioctaédrica con una variación en el contenido de sudoita entre 
0 y 25% (Fig. 126c). Las cloritas que definen la foliación relicta (Ss) en los esquistos de grano 
fino de Variegato tienen un contenido elevado en clinocloro (70-80%), mientras que la 
composición de aquellas que definen la foliación principal (Scc) muestra una gran variabilidad a 
lo largo de la sustitución di-trioctaédrica, con un contenido de sudoita variable entre (5 y 80%) 
(Fig. 126e).   
Fengita. Las fengitas analizadas muestran un variable contenido en Si: 3,04 a 3,51 a.p.f.e. en la 
Unidad de Almagro; 3,14 a 3,40 a.p.f.e. en la Unidad de Almanzora; 3,10 a 3,37 a.p.f.e. en los 
esquistos de grano fino y 3,09 a 3,27 a.p.f.e. en los esquistos grafitosos de la Unidad de 
Variegato. La variación en contenido en Si se interpreta comúnmente en términos de la 
sustitución “tschermak” entre los términos extremos celadonita y moscovita, que se ve 
favorecida por un incremento de la presión (Massonne y Schreyer, 1987; Massonne, 1995). Sin 
embargo, las fengitas muestran también una variación en el contenido catiónico de la intercapa. 
Deficiencias en la carga de la intercapa (contenido catiónico entre 0,68 y 0,95 en las muestras 
estudiadas) han sido atribuidas a la sustitución entre pirofilita y moscovita (KXII-1AlIV-1SiIV 
vacanciaXII), la cual depende de la temperatura (Leoni et al., 1998; Vidal y Parra, 2000; Agard et 
al., 2001; Trotet et al., 2001). 
Las fengitas en la Unidad de Almagro muestran una gran variabilidad composicional, 
desde micas con una gran deficiencia catiónica en la intercapa, con composiciones de tipo illita 
(35-47 % pirofilita), hasta micas con un 90% del miembro moscovita/paragonita. Además, 
algunas micas analizadas muestran un elevado contenido en celadonita (20-30 %, Fig. 126b). La 
variabilidad composicional de estas micas es difícil de interpretar, dado que su crecimiento no 
está asociado a ninguna fábrica metamórfica. Las micas de los esquistos de grano fino de la 
Unidad de Almanzora muestran también una variabilidad composicional, que se relaciona con la 
diferente ubicación textural de las micas analizadas. En la muestra Alm.8 las micas que definen 
la foliación relicta Ss presentan relaciones texturales de equilibrio con la clorita, presentan un 
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alto contenido en Si (3,3-3,4 a.p.f.e.) y su contenido catiónico de la intercapa es de 0,8 a 0,9 
a.p.f.e. Las micas que definen la foliación principal (Scc) tienen un contenido menor en Si (3,3-
3,1 a.p.f.e.) y menos vacantes en la intercapa (0.9-1 a.p.f.e.) expresados por contenidos de menos 
de un 10% del término pirofilita (Fig. 126d). Gran parte de las micas blancas analizadas en la 
Unidad de Variegato muestran composiciones anómalas, con un exceso de Na y un defecto en Si, 
no pudiendo ser representadas en función de los tres términos extremos antes mencionados, ni de 
utilizarse en los cálculos termobarométricos con TWEEQU. En general, las micas blancas 
muestran un bajo contenido en celadonita (Fig. 126f). Estas anomalías composicionales pueden 
estar relacionadas con alteraciones retrogradas, illitización y formación de esmectitas, procesos 
que han sido descritos en las metapelitas del DCA (Nieto et al., 1994; De Jong et al., 2001). Por 
este motivo, solo se han podido utilizar en los cálculos algunas de las micas analizadas. La 
muestra Cb.4 contiene fengitas cuya composición metamórfica ha sido preservada, como 
atestiguan los contenidos relativamente altos en Si (3,35 a.p.f.e.), especialmente en la muestra 
Cb.4 y el contenido catiónico de la intercapa que oscila entre 0,7 y 0,8 a.p.f.e. (Fig. 126f). Sin 
embargo, las micas blancas con un bajo contenido en Si (3,1 a.p.f.e.) muestran un 
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10 PARAMETROS DE ADQUISICIÓN Y PROCESADO DE LOS 
PERFILES ESCI ALB 2B Y 2C 
Estos perfiles se obtuvieron a bordo del buque Bin Hai 511 de Schlumberger Geco-Prakla 
ltd en 1992. El Bin Hai 511 arrastraba un "streamer" analógico de 4500 m con un "offset" de 120 
m a una profundidad media de 15 m, que incluía 180 grupos de hidrófonos separados 25 m.  Los 
disparos se realizaron con un "wide tuned array" de 50 m configurado con 6 cuerdas de 17.5 m 
cada una a una produndidad de 7.5 m. Se disparó cada 50 m con una presión nominal de 2000 psi 
(13,8 Mpa), obteniendo un registro de 18 s (TWT) con un intervalo de muestreo de 4 ms.  Esta 
configuración dio una covertura de 45 trazas por CDP (common mid point) a intervalos de 12,5 
m.  La navegación se realizó mediante DGPS.  Devido al tráfico marítimo en la zona se realizó 
un control de calidad cada 20 disparos para controlar el ruido ambiental.  Durante la adquisición 
los datos se filtraron con un filtro de "bandpass" con un límite inferior de 5.3 Hz/72dB y un 
límite superior de 64 Hz/72dB.  Posteriormente los datos fueron demultiplexados y copiados a 
cintas de 8 mm. Los perfiles ESCI Alb 2b y 2c se procesaron en el centro oceanográfico de 
GEOMAR, en Kiel (Alemania) con la ayuda de César Ranero y Dirk Dklaeshen, investigadores 
de este centro, utilizando el software "Seismos" de Schulmberguer.  A continuación se 
describirán los pasos seguidos en el procesado de estos perfiles. 
Los perfiles ESCI Alb 2b y 2c tienen una longitud de 101,5 y 107,5 km repectivamente y 
se superponen 7 km. Véase localización geográfica de los perfiles en la Figura 115. Los perfiles 
se procesaron en el centro oceanográfico GEOMAR en la ciudad de Kiel (Alemania) con la 
ayuda de César Ranero y Dirk Klaeschen, investigadores en el citado centro, utilizando el 
software SEISMOS de Schlumberger. A continuación se describirán los pasos seguidos en el 
procesado y migración en tiempo de los perfiles. 
• Análisis de velocidad 
En los "CMP gathers", una reflexión individual muestra una geometría hiperbólica, debido 
a que cada traza del CMP que define a la reflexión ha sido grabada con un "offset" (distancia 
entre la fuente y el hidrófono) diferente.  Antes de poder sumar todas las trazas de de CMP 
comunes para obtener el "stack" de un perfil multicanal hay que eliminar el efecto del "offset", 
obteniendo trazas donde el offset sea 0.  La diferencia entre el tiempo de llegada de una reflexión 
a un "offset" determinado y a "offset 0" se denomina "normal move out (NMO)".   
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Para determinar las velocidades de cuadráticas medias de "stacking" para corregir el NMO 
antes de sumar las trazas de los CMP gathers, se selecciono uno de cada 200 CMPs.  
Seguidamente las velocidades fueron estimadas utilizando de isovelocidad, diagramas de 
semblanza y análisis interactivo del efecto que produce el cambio de las velocidades RMS sobre 
los CMPs: 
Figura 126  Modelo de velocidades RMS de "stacking" para el perfil ESCI Alb 2c. 
Se realizó un anásisis de velocidad preliminar sobre los CMPs sin procesar (raw CMPs), 
pero una vez procesados los CMP y habiendo eliminado gran parte de los múltiplos se realizó un 
segundo analisis más preciso ya que se había eliminado el ruido producido por múltiplos.  Los 
diagramas de semblanza realizados con los CMPs procesados muestran una imagen más clara de 
las velocidades RMS apropiadas para corregir el NMO.   
Como resultado del análisis de velocidad se ha obtenido un modelo de velocidades RMS 
utlizado para corregir el NMO en los CMPs antes de sumarlos.  En la Figura 127 se ilustra el 
modelo de velocidades obtienido para el perfil ESCI-Alb 2c. 
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• Filtrado de datos 
Debido a la absorción ciertas frecuencias de las ondas sísmicas como resultado de la 
atenuación que produce la tierra, éstas sufren un cambio en su ancho de banda y amplitud 
conforme se desplazan en el interior de la Tierra.  Conforme disminuye la energía de la señal con 
el tiempo, el ruido ambiente se hace más dominante, especialmente a altas frecuencias.  Este 
ruido se elimina utilizando un filtro dependiente del tiempo y del espacio.  Normalmente el 
filtrado se realiza antes de la impresión de los perfiles o después de la deconvolución que 
también puede añadir algo de ruido.  Al diseñar un filtro de frecuencias se puede indicar las 
frecuencias que se desean conservar (band-pass filter) o las frecuencias que se quieren eliminar 
(low-pass y highpass filters).  
Figura 127 CMP gathers, antes y después 
del filtrado F-K, notar como el se ha 
eliminado el multiplo del fondo del mar a 








Antes de imprimir los perfiles se 
les aplico un filtro bandpass con tres 
ventanas temporales. El diseño del 
filtro fue el siguiente: 
Zonas Low cut-off Filter slope low High half power f. High freq. filter slope 
Zona superior 12 Hz 24 db/Oc 60Hz 48db/oc 
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Zona inferior 5 Hz 18db/oc 20Hz 48db/oc 
• Filtrado F-K 
Este filtrado aplica un filtro bidimensional en el dominio de la frecuencia y el número de 
onda (F-K).  Se utiliza para eliminar ruido coherente lineal de los CMP gathers.  También se 
puede utilizar para atenuar múltiplos, basandose en la discriminación entre múltiplos y 
reflectores reales en función de su distinta velocidad.  Además del filtrado F-K, es necesario 
eliminar las trazas más cercanas donde la diferencia de NMO entre reflexiones primarias y 
múltiplos es pequeña.  Este filtrado se ha utilizado en estos perfiles para atenuar los múltiplos. 
El filtrado F-K aprovecha la propiedad de que las reflexiones con una determinada 
inclinación en el dominio T-X se transforman en líneas radiales en el dominio F-K.  Por lo que 
hay que realizar una transformada de Fourier de dos dimensiones y posteriormente se diseña un 
filtro poligonal en el dominio F-K que elimina la parte del espectro de frecuencias no deseadas.  
Posteriormente los datos filtrados se vuelven a obtener realizando una transformada de Fourier 
en 2-D inversa. 
Para eliminar los múltiplos utilizando el filtrado F-K se realizó un segundo análisis de 
velocidad para hacer que las reflexiones primarias tuviesen una pendiente positiva y los 
múltiplos negativa en los "CMP gathers" aplicando una sobrecorreción de NMO a los CMP 
gathers.  De este modo se pueden diferenciar los múltiplos de las reflexiones primarias en el 
dominio F-K y se puede diseñar un filtro.  En la Figura 128 se ha ilustrado la representación de 
un CMP en el dominio F-K antes y después de haber aplicado el filtro F-K.  Con este método se 
eliminaron gran parte de los múltiplos excepto aquellos que correspondían a niveles salinos de 
muy alta velocidad. 
Antes de aplicar el filtrado F-K hubo que modificar los CMPs.  Devido a las bajas 
velocidades elegidas para la sobrecorrección, las reflexiones primarias más superficiales se 
sobrecorrigen sufriendo "aliassing" en sus trazas lejanas.  Para evitar este aliassing se 
interpolaron trazas entre las existentes, considerando la pendiente de éstas.  De este modo los 
CMPs eran más largos y la pendiente en las trazas lejanas primarias disminuía.  La interpolación 
de nuevas trazas se realizó con una herramienta de Seismos denominada DIPPOL (dip-
dependent trace interpolation). El análisis de pendientes de las reflexiones se realiza sobre CMPs 
filtrados y con las amplitudes normalizadas mediante un AGC (Automatic Gain Control) 
 
 - 223 -
El filtro F-K aplicado fue de tipo "band pass" y el polígono diseñado tenía las características 
siguientes: 
Frequency Lowfull highfull lowband highband 
0 -95 -1 -100 1 
50 -95 -10 -100 -8 
El filtro F-K se aplica completamente en "highfull" y "lowful"l y tiene una zona de 
atenuación hasta "highband" y "lowband" respectivamente. 
Los resultados del filtrado F-K se pueden observar en la Figura 129 donde se han ilustrado 
CMPs antes y después del filtrado F-K. 
Figura 128 Diagramas F-K de un 
CMP, antes y después del filtrado F-K 
para atenuar los múltiplos. 
• Deconvolución predictiva 
Los reflectores observados en 
un perfil sísmico están causados por 
cambios en la impedancia sísmica 
entre distintos tipos de rocas o entre 
capas con diferentes propiedades 
físicas.  La impedancia sísmica de 
un material se puede expresar como 
el producto de su densidad por la velocidad de desplazamiento de las ondas sísmicas en su 
interior.  Un seismograma se puede considerar como una convolución de la respuesta terrestre, 
debido a cambios de impedancia, con la onda producida por la fuente, junto con otras influencias 
como el filtro utilizado durante la adquisición, reflexiones superficiales y la respuesta del 
geófono por ejemplo. La deconvolución es un proceso que se aplica en el dominio del tiempo y 
trata de comprimir la onda producida por la fuente hasta convertirla en un pico con cero "lag", de 
forma que se ensalza la reflectividad de la Tierra.  Este proceso aumenta la resolución temporal 
de las trazas. Cuando se aplica una deconvolución predictiva con un "lag" predictivo mayor que 
la unidad a la onda producida por la fuente, el resultado es la porción de onda comprendida entre 
el 0 "lag" y el "lag" especificado, mientras que el resto de la onda es reemplazada por amplitudes 
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cero. Para determinar los parámetros a utilizar en la deconvolución predictiva que mejor se 
adaptan al perfil ESCI Alb 2c, se eligieron distintas porciones del perfil y se les realizó una 
deconvolución predictiva con distintos parámetros y se eligieron aquellos que daban mejores 
resultados.   
• “Stacking” 
Después de realizar el filtrado F-K para eliminar los multiplos y la deconvolución para 
aumentar la resolución temporal del perfil, se corrige el NMO de los CMPs con el modelo de 
velocidades RMS.  Una vez corregido el NMO se suman las trazas correspondientes a cada 
CMP.  Al sumar las trazas se obtiene una relación señal/ruido mucho mayor, ya que la señal 
muestra un patrón común en todas las trazas mientras que el ruido es aleatorio. 
Figura 129 "Shot-point gathers" del perfil ESCI Alb 2b.  Ambos gathers an sido corregios para eliminar el 
NMO. Nótese aliassing en las trazas lejanas de la parte superior de los "gathers".  Al gather de la izquierda se le 
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• Filtrado de reflectores inclinados 
Una vez obtenido el "stack" se aplicó un filtro de frecuencias espacio-temporal para 
eliminar múltiplos y difracciones inclinadas que darían lugar a "smiles" durante la migración 
posterior.  El filtro se aplico en dos ventanas espacio-temporales que se solapaban.  La primera 
ventana correspondía a la parte superior del perfil, donde no hay múltiplos y la segunda a la parte 
inferior.  El filtro se diseño de modo que reflexiones con inclinaciones mayores que "lowoff" y 
"highoff" son eliminadas y aquellas que se encuentran entre "lowfull y "highfull" se conservan.  
Los reflectores cuya inclinación se encuentra entre "lowfull" y "lowoff" o "highfull" y "highoff" 
sufren una atenuación con una función lineal o Coseno.  Después una porción de los datos sin 
filtrar se añaden a los datos filtrados, un 70% en la parte superior y un 5% en la parte inferior.  
Los parámetros utilizadso para filtrar el perfil ESCI-Alb 2c fueron: 
Time window lowfull highfull lowoff highoff mixback
1 -6 +6 -10 10 70% 
2 -1 1 -3 +3 5% 
El perfil 2b mostraba multiplos inclinados más fuertes, especialmente en su extremo 
occidental.  Por esto se decidió eliminarlos antes de realizar el stack para que si quedaba algún 
reflector horizontal bajo los múltiplos, por ejemplo la Moho se reforzara al sumar las trazas.  
Para realizar esto, los F-K CMP gathers se convirtieron de nuevo a "shot-point gathers".  Estos se 
corrigieron para NMO y después se les aplico el mismo filtro de eventos inclinados que se aplico 
al perfil 2c.  Después de eliminar los eventos inclinados, los "shot-point gathers" se 
reconvirtieron a "CMP gathers" se les corrigió la divergencia esférica y se les aplicó una 
deconvolución predictiva con los mismos parámetros que al perfil 2c.  El procesado "poststack" 
fue el mismo que para el perfil 2c, exceptuando el filtrado de eventos inclinados.   
• Filtrado F-X 
Para atenuar el ruido aleatorio que no se puede correlacionar de una traza a la siguiente, en 
los datos "poststack", se aplico un filtro predictivo espacial-Wiener.  La longitud del filtro 
predictivo y de la ventana predictiva se especifico en número de trazas.  Se eligió un filtro 
predictivo de cinco trazas con una ventana de 10 trazas.  Las trazas se analizan en ventanas 
temporales separadas de 2000 ms que se solapaban 1000 ms. 
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• Migración 
Una vez procesado el stack eliminando el ruido y las difracciones y múltiplos inclinados 
éste se migró en el tiempo en el dominio de espacio-frecuencia, usando un método de diferencias 
finitas.  El stack se migro para realzar la resolución lateral colapsando las difracciones y 
desplazando los eventos inclinados a su posición geológica real en el tiempo.  El algoritmo 
utilizado para la migración se deriva de diferenciar la ecuación de onda en un espacio finito. 
Cada traza del "stack" final es guardada en el disco y las muetras de la traza se transforman de 
tiempo a frecuencias. El campo de velocidades utilizado se obtuvo de un modelo de velocidades 
construido con el programa SIRIUS (los modelos de velocidades usados para los perfiles ESCI 
Alb 2b y c se han ilustrado en las figuras 116 y 119 respectivamente.   
El "stack se migró en cascada, aplicando distintos modelos de velocidad hasta obtener los 
mejores resultados (para el perfil ESCI Alb 2c se probaron hasta 14 modelos distintos) El primer 
modelo de velocidades utilizado fueron las velocidades de intervalo obtenidas de las velocidades 
RMS utilizadas para corregir el NMO. El "stack" se migro primero con una velocidad constante 
de 1000 m/s para colapsar los múltiplos inclinados que quedaban.  Posteriormente se aplicaron 
pesos para atenuar los múltiplos que mostraban las mayores amplitudes, para que no produjeran 
"smiles" durante la migración.  La migración final se realizó con una velocidad residual obtenida 
de sustraer la velocidad del agua del modelo de velocidades construido con el programa SIRIUS.   
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11 ANÁLISIS DE MINERALES 
Unidad de Jaravía 























SiO2 35,39 37,64 39,12 42,51 39,57 38,45 38,33 39,58 40,46 39,18 
Al2O3 29,66 31,53 32,18 33,93 32,50 30,67 31,82 31,62 32,79 32,56 
FeO 6,53 7,59 7,30 4,57 8,43 8,10 8,32 8,48 9,32 8,16 
MnO 0,31 0,12 0,13 0,03 0,19 0,07 0,22 0,09 0,27 0,14 
MgO 7,41 8,21 8,56 3,43 8,72 7,87 8,38 8,53 8,48 8,19 
F 0,58 0,58 0,93 0,45 1,09 0,67 0,74 0,94 0,84 0,75 
Suma 80,25 85,91 88,70 90,43 90,75 85,98 88,09 89,41 92,54 89,27 
Si 1,876 1,854 1,885 2,167 1,852 1,894 1,840 1,878 1,849 1,861 
Al 1,936 1,900 1,915 2,348 1,859 1,871 1,860 1,849 1,830 1,895 
Fe2+ 0,064 0,100 0,085 0,000 0,141 0,129 0,140 0,151 0,170 0,105 
Fe3+ 0,488 0,493 0,478 0,410 0,484 0,512 0,491 0,492 0,504 0,510 
Mn 0,026 0,009 0,010 0,002 0,014 0,006 0,016 0,007 0,020 0,010 
Mg 0,486 0,498 0,512 0,239 0,502 0,483 0,493 0,502 0,476 0,479 
F 0,063 0,058 0,092 0,052 0,104 0,068 0,072 0,092 0,078 0,072 
XMg 0,486 0,498 0,512 0,367 0,502 0,483 0,493 0,502 0,476 0,479 
aMg 0,463 0,466 0,479 0,362 0,454 0,444 0,450 0,453 0,427 0,446 
Unidad de Jaravía 






















42   
SiO2 37,47 39,04 41,08 44,76 44,93 39,94  44,01  45,66  39,72  42,80  
Al2O3 30,02 32,54 32,98 30,53 24,77 32,78  31,05  29,90  32,74  24,95  
FeO 7,83 8,41 7,76 4,71 7,43 7,70  7,74  7,72  7,12  7,43  
MnO 0,08 0,26 0,15 0,07 0,09 0,28  0,34  0,32  0,29  0,30  
MgO 7,71 8,49 8,59 8,61 15,17 8,68  8,24  8,16  8,78  6,67  
F 0,42 0,70 0,68 0,00 0,00 0,01  0,00  0,01  0,00  0,05  
Sum, 83,89 89,67 91,39 88,68 92,40 90,12  92,53  92,68  89,53  82,68   
Si 1,824 1,839 1,909 2,173 2,065 1,876  2,039  2,116  1,867  2,212  
Al 1,875 1,866 1,907 2,018 1,493 1,897  1,870  1,848  1,891  1,780  
Fe2+ 0,125 0,134 0,093 0,000 0,507 0,103  0,130  0,152  0,109  0,220  
Fe3+ 0,509 0,491 0,489 0,404 0,073 0,474  0,474  0,467  0,468  0,494  
Mn 0,007 0,019 0,011 0,006 0,007 0,021  0,026  0,026  0,022  0,027  
Mg 0,484 0,489 0,500 0,573 0,919 0,505  0,499  0,507  0,510  0,479  
F 0,044 0,067 0,065 0,000 0,000 0,001  0,000  0,001  0,000  0,006  
XMg 0,484 0,489 0,500 0,583 0,919 0,505  0,499  0,507  0,510  0,479  
aMg 0,449 0,449 0,469 0,583 0,686 0,479  0,467  0,469  0,482  0,425  
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Unidad de Jaravía 









       
SiO2 39,46  34,29  36,42         
Al2O3 32,62  29,34  31,40         
FeO 8,12  13,08  8,26         
MnO 0,25  0,23  0,28         
MgO 8,60  12,55  8,14         
F 0,84  0,21  0,52         
Suma 90,14  91,48  85,08         
Si 1,868  1,692  1,812         
Al 1,896  1,684  1,886         
Fe2+ 0,104  0,316  0,114         
Fe3+ 0,478  0,259  0,487         
Mn 0,019  0,017  0,022         
Mg 0,503  0,725  0,492         
F 0,081  0,020  0,052         
XMg 0,503  0,725  0,492         
aMg 0,467  0,607  0,457         
Unidad de Jaravía 























SiO2 27,96  28,75  29,40  27,37  26,16  27,36  27,79  26,86  26,80  28,62  
TiO2 0,09  0,03  0,10  0,03  0,09  0,10  0,00  0,00  0,04  0,07  
Al2O3 23,86  26,24  23,18  25,62  25,45  26,07  27,59  25,88  25,54  29,12  
FeO 16,36  15,44  15,43  14,86  15,11  15,61  17,01  18,20  18,48  13,82  
MnO 0,40  0,23  0,19  0,20  0,00  0,04  0,08  0,05  0,00  0,11  
MgO 18,66  17,31  15,64  18,51  20,13  19,60  15,85  15,29  15,66  14,76  
Suma 87,48  88,03  84,17  86,59  86,96  88,95  88,34  86,32  86,58  86,54  
Si 2,792  2,817  3,015  2,732  2,614  2,671  2,734  2,733  2,726  2,812  
Ti 0,007  0,002  0,007  0,002  0,007  0,007  0,000  0,000  0,003  0,005  
Al 2,808  3,030  2,801  3,014  2,997  2,999  3,199  3,104  3,061  3,371  
Al IV 1,201  1,181  0,977  1,266  1,380  1,322  1,266  1,267  1,271  1,183  
Al VI 1,608  1,850  1,824  1,748  1,617  1,678  1,933  1,837  1,790  2,188  
Fe2+ 1,366  1,265  1,323  1,240  1,262  1,274  1,399  1,549  1,572  1,135  
Fe3+           
Mn 0,034  0,019  0,017  0,017  0,000  0,003  0,007  0,005  0,000  0,009  
Mg 2,778  2,529  2,391  2,754  2,999  2,852  2,324  2,320  2,374  2,161  
R2+ 4,179  3,813  3,731  4,011  4,261  4,129  3,731  3,874  3,946  3,305  
Oct, Sum 5,806  5,669  5,591  5,760  5,883  5,833  5,669  5,717  5,744  5,500  
XMg 0,67  0,67  0,64  0,69  0,70  0,69  0,62  0,60  0,60  0,66  
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SiO2 26,68  26,90  26,63  25,57  27,23  27,55  27,46  29,83  29,00  31,58  
TiO2 0,00  0,01  0,07  0,06  0,02  0,01  0,00  0,00  0,06  0,07  
Al2O3 25,69  26,54  26,08  23,88  27,09  25,95  26,28  27,74  28,11  33,71  
FeO 18,73  17,69  18,52  17,31  16,22  16,43  15,82  14,48  14,56  10,35  
MnO 0,04  0,08  0,11  0,20  0,12  0,16  0,09  0,10  0,11  0,17  
MgO 16,66  15,05  15,90  17,80  16,77  16,98  16,28  15,59  14,24  11,96  
Suma 87,94  86,49  87,42  84,95  87,47  87,11  86,02  88,60  86,68  87,91  
Si 2,679  2,724  2,685  2,657  2,702  2,751  2,765  2,886  2,865  2,956  
Ti 0,000  0,001  0,005  0,004  0,001  0,000  0,000  0,000  0,005  0,005  
Al 3,040  3,168  3,099  2,923  3,168  3,054  3,119  3,162  3,273  3,719  
Al IV 1,321  1,275  1,310  1,339  1,297  1,249  1,235  1,114  1,131  1,039  
Al VI 1,719  1,892  1,790  1,585  1,872  1,805  1,884  2,048  2,143  2,680  
Fe2+ 1,573  1,498  1,561  1,504  1,346  1,372  1,333  1,171  1,203  0,810  
Fe3+           
Mn 0,003  0,007  0,010  0,018  0,010  0,014  0,007  0,008  0,009  0,013  
Mg 2,494  2,272  2,389  2,756  2,480  2,528  2,445  2,248  2,097  1,669  
R2+ 4,070  3,777  3,960  4,278  3,837  3,914  3,785  3,428  3,309  2,492  
Oct, Sum 5,810  5,698  5,765  5,881  5,712  5,726  5,682  5,589  5,530  5,180  
XMg 0,61  0,60  0,60  0,65  0,65  0,65  0,65  0,66  0,64  0,67  
Unidad de Jaravía 






















SiO2 31,58  30,99  25,96  31,05  30,86  26,94  25,08  43,78  25,57   
TiO2 0,07  0,05  0,04  0,05  0,06  0,02  0,00  0,00  0,06   
Al2O3 33,71  28,67  24,84  29,14  27,83  25,13  24,45  36,76  23,88   
FeO 10,35  11,82  16,85  13,70  12,40  16,83  17,52  2,89  17,31   
MnO 0,17  0,01  0,07  0,05  0,04  0,04  0,00  0,00  0,20   
MgO 11,96  13,12  16,33  13,48  12,36  16,41  16,96  3,12  17,80   
Suma 87,91  85,05  84,18  87,65  83,54  85,41  84,09  86,60  84,95   
Si 2,956  3,045  2,703  2,989  3,090  2,754  2,632  3,839  2,657   
Ti 0,005  0,004  0,003  0,004  0,004  0,001  0,000  0,000  0,004   
Al 3,719  3,321  3,048  3,306  3,284  3,028  3,024  3,798  2,923   
Al IV 1,039  0,951  1,295  1,008  0,906  1,245  1,367  0,161  1,339   
Al VI 2,680  2,370  1,753  2,298  2,378  1,783  1,657  3,637  1,585   
Fe2+ 0,810  0,971  1,467  1,103  1,038  1,439  1,538  0,212  1,504   
Fe3+           
Mn 0,013  0,001  0,006  0,004  0,003  0,004  0,000  0,000  0,018   
Mg 1,669  1,922  2,533  1,934  1,845  2,501  2,654  0,408  2,756   
R2+ 2,492  2,894  4,007  3,041  2,886  3,944  4,192  0,620  4,278   
Oct, Sum 5,180  5,316  5,772  5,370  5,264  5,734  5,859  4,262  5,881   
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XMg 0,67  0,66  0,63  0,64  0,64  0,63  0,63  0,66  0,65   
Unidad de Jaravía  (w.alm.10) 
Mineral  FENGITA         
Muestra 
Análisis 













SiO2 48,22  49,58  48,46  46,30  46,97  46,73  46,93  48,68  48,65   
TiO2 0,10  0,07  0,04  0,17  0,07  0,07  0,16  0,08  0,12   
Al2O3 36,98  36,38  36,81  34,37  34,95  34,74  35,38  35,90  34,76   
FeO 1,60  1,37  1,29  2,47  1,80  2,04  2,14  1,62  1,86   
MnO 0,00  0,00  0,01  0,01  0,02  0,00  0,04  0,04  0,05   
MgO 0,62  0,85  0,74  0,83  0,59  0,62  0,46  0,48  0,54   
CaO 0,04  0,00  0,03  0,11  0,09  0,08  0,01  0,02  0,00   
Na2O 1,86  1,09  1,34  1,78  1,28  1,30  0,84  0,79  0,68   
K2O 8,39  8,85  8,82  7,77  8,73  8,71  9,10  8,94  8,53   
F  0,98  0,68  0,09  0,06  0,06  0,21  0,21  0,17   
Suma 97,80   98,19 97,53  93,80 94,50 94,29 95,06 96,55 95,19  
Si 3,094  3,158  3,114  3,111  3,129  3,124  3,114  3,158  3,196   
Ti 0,005  0,003  0,002  0,008  0,003  0,004  0,008  0,004  0,006   
Al 2,797  2,731  2,788  2,722  2,743  2,737  2,767  2,745  2,692   
Al IV 0,901  0,839  0,884  0,881  0,868  0,872  0,878  0,838  0,798   
Al VI 1,896  1,892  1,903  1,841  1,876  1,866  1,888  1,907  1,894   
Fe2+ 0,086  0,073  0,069  0,139  0,100  0,114  0,119  0,088  0,102   
Fe3+ 0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000   
Mn 0,000  0,000  0,000  0,001  0,001  0,000  0,002  0,002  0,003   
Mg 0,059  0,081  0,071  0,083  0,059  0,062  0,045  0,047  0,053   
Ca 0,003  0,000  0,002  0,008  0,007  0,006  0,001  0,002  0,000   
Na 0,232  0,134  0,167  0,231  0,166  0,168  0,109  0,100  0,087   
K 0,687  0,719  0,723  0,666  0,742  0,743  0,770  0,740  0,715   
sum oct 2,041  2,046  2,043  2,063  2,035  2,042  2,055  2,044  2,051   
vac 0,959  0,954  0,957  0,937  0,965  0,958  0,945  0,956  0,949   
fe+mg+mn 0,145  0,154  0,140  0,222  0,160  0,176  0,166  0,137  0,157   
ox 9,526  10,367  10,181  9,415  9,355  9,279  8,916  9,200  9,178   
alcalin 0,921  0,854  0,892  0,906  0,915  0,917  0,879  0,841  0,802   
Oxygen 
Sum 
11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000  
prl=+1-
alcalins 
0,079  0,146  0,108  0,094  0,085  0,083  0,121  0,159  0,198   
tri=+1-vac 0,041  0,046  0,043  0,063  0,035  0,042  0,055  0,044  0,051   
cel=(R2+-
3*tri) 




0,859  0,792  0,840  0,812  0,828  0,826  0,823  0,793  0,747   
suma 1,001  1,000  1,001  1,003  1,002  1,002  1,000  1,001  1,000   
XK 0,75  0,84  0,81  0,74  0,82  0,82  0,876  0,881  0,892   
Ln(Fe/Mg) 0,37  -0,10  -0,02  0,52  0,53  0,61  0,961  0,627  0,664   
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Unidad de Tercia (Unidad Alpujárride superior) 






















SiO2 27,55 27,03 27,52 26,93 26,88 26,47 26,93 27,59 26,93  
TiO2 0,09 0,01 0,11 0,08 0,01 0,06 0,06 0,09 0,02  
Al2O3 22,84 23,06 23,38 23,32 22,53 22,91 23,54 22,66 22,92  
FeO 15,79 15,17 15,60 15,97 15,00 15,93 15,33 14,67 16,47  
MnO 0,08 0,19 0,19 0,11 0,09 0,08 0,20 0,04 0,07  
MgO 22,38 22,08 22,04 0,21,68 21,44 20,78 22,55 22,41 21,39  
Suma 88,85 87,56 88,95 88,16 86,02 86,35 88,69 87,53 87,84  
Si 2,710 2,691 2,700 2,674 2,722 2,685 2,651 2,736 2,690  
Ti 0,006 0,001 0,008 0,006 0,001 0,004 0,004 0,007 0,001  
Al 2,648 2,706 2,704 2,728 2,689 2,740 2,731 2,649 2,698  
Al IV 1,284 1,308 1,292 1,321 1,277 1,310 1,345 1,257 1,309  
Al VI 1,364 1,398 1,412 1,408 1,412 1,429 1,386 1,392 1,389  
Fe2+ 1,299 1,263 1,280 1,326 1,271 1,352 1,262 1,217 1,376  
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000  
Mn 0,007 0,016 0,016 0,009 0,008 0,007 0,017 0,003 0,006  
Mg 3,282 3,277 3,224 3,208 3,237 3,143 3,309 3,314 3,185  
R2+ 4,587 4,555 4,520 4,543 4,516 4,501 4,587 4,534 4,567  
Oct, Sum 5,966 5,956 5,948 5,962 5,935 5,947 5,984 5,935 5,964  
XMg 0,716 0,722 0,716 0,708 0,718 0,699 0,724 0,731 0,698  























SiO2 26,67 26,98 25,92 026,85 27,13 26,34 26,60 25,63 27,17 26,98 
TiO2 0,02 0,07 0,00 0,00 0,01 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 
Al2O3 22,39 22,79 22,47 23,27 22,85 21,91 22,84 22,35 22,88 22,78 
FeO 16,31 16,66 14,96 15,65 15,82 14,91 16,53 15,17 15,02 15,77 
MnO 0,09 0,00 0,10 0,29 0,22 0,13 0,04 0,16 0,00 0,01 
MgO 21,09 21,32 21,43 21,33 21,21 20,46 21,27 20,62 21,99 22,17 
Suma 86,64 87,85 84,95 87,55 87,24 83,80 87,33 84,13 87,18 87,77 
Si 2,702 2,696 2,664 2,684 2,719 2,741 2,675 2,668 2,712 2,688 
Ti 0,002 0,005 0,000 0,000 0,000 0,000 0,001 0,000 0,000 0,000 
Al 2,673 2,684 2,722 2,741 2,698 2,687 2,708 2,742 2,692 2,674 
Al IV 1,296 1,298 1,336 1,316 1,281 1,259 1,324 1,332 1,287 1,312 
Al VI 1,377 1,385 1,387 1,425 1,418 1,428 1,383 1,410 1,405 1,362 
Fe2+ 1,382 1,393 1,287 1,308 1,326 1,298 1,390 1,320 1,254 1,314 
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000  
Mn 0,008 0,000 0,009 0,024 0,019 0,011 0,004 0,014 0,000 0,001 
Mg 3,185 3,177 3,285 3,178 3,169 3,174 3,189 3,200 3,274 3,292 
R2+ 4,575 4,569 4,580 4,511 4,513 4,483 4,583 4,534 4,528 4,606 
Suma 5,961 5,958 5,977 5,955 5,931 5,920 5,972 5,972 5,950 5,978 
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octaédr. 
XMg 0,697 0,695 0,719 0,708 0,705 0,710 0,696 0,708 0,723 0,715 
Unidad de Tercia (Unidad Alpujárride superior) 



















SiO2 26,86 26,50 26,65 26,73 26,88 26,66 26,50 26,42 
TiO2 0,00 0,04 0,04 0,05 0,03 0,08 0,06 0,11 
Al2O3 23,37 23,09 23,00 22,52 22,20 22,99 22,69 22,55 
FeO 15,75 15,06 14,68 14,47 15,40 14,36 16,66 15,77 
MnO 0,22 0,02 0,10 0,07 0,10 0,00 0,00 0,00 
MgO 21,58 22,26 21,69 22,12 21,47 21,55 20,94 21,07 
Suma 87,85 87,01 86,21 85,99 86,17 85,70 86,89 85,96 
Si 2,674 2,655 2,689 2,702 2,725 2,700 2,681 2,690 
Ti 0,000 0,003 0,003 0,003 0,002 0,006 0,004 0,008 
Al 2,742 2,726 2,735 2,683 2,652 2,744 2,706 2,706 
Al IV 1,326 1,342 1,308 1,295 1,273 1,294 1,314 1,302 
Al VI 1,416 1,385 1,427 1,388 1,379 1,450 1,391 1,404 
Fe2+ 1,312 1,262 1,239 1,223 1,306 1,216 1,410 1,343 
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
Mn 0,018 0,001 0,009 0,006 0,008 0,000 0,000 0,000 
Mg 3,203 3,325 3,263 3,333 3,245 3,252 3,157 3,198 
R2+ 4,533 4,589 4,510 4,562 4,559 4,468 4,567 4,541 
Sum. 
octaédr. 
5,957 5,982 5,943 5,957 5,952 5,926 5,963 5,952 
XMg 0,709 0,725 0,725 0,732 0,713 0,728 0,691 0,704 
Unidad de Tercia (Unidad Alpujárride superior) 























SiO2 26,73 26,88 26,66 24,18 24,77 25,22 24,75 26,53 24,56 24,91 
TiO2 0,05 0,03 0,08 00,00 00,06 0,08 0,00 00,00 00,07 00,08 
Al2O3 22,52 22,20 22,99 22,91 21,68 21,45 22,20 23,96 21,89 21,90 
FeO 14,47 15,40 14,36 26,07 26,20 25,81 25,11 23,44 25,43 26,27 
MnO 0,07 0,10 0,00 00,19 0,37 0,08 0,30 0,16 0,31 00,09 
MgO 22,12 21,47 21,55 14,08 14,42 14,83 0,13,97 12,87 13,88 14,12 
Suma 85,994 86,172 85,701 87,49 87,60 87,58 86,390 87,74 86,20 87,40 
Si 2,702 2,725 2,700 2,567 2,632 2,668 2,647 2,754 2,641 2,646 
Ti 0,003 0,002 0,006 0,000 0,005 0,006 0,000 0,000 0,005 0,007 
Al 2,683 2,652 2,744 2,867 2,715 2,674 2,799 2,931 2,774 2,743 
Al IV 1,295 1,273 1,294 1,433 1,363 1,326 1,353 1,246 1,354 1,347 
Al VI 1,388 1,379 1,450 1,434 1,352 1,349 1,446 1,684 1,421 1,395 
Fe2+ 1,223 1,306 1,216 2,315 2,328 2,284 2,247 2,034 2,287 2,334 
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
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Mn 0,006 0,008 0,000 0,017 0,033 0,007 0,027 0,014 0,028 0,008 
Mg 3,333 3,245 3,252 2,228 2,285 2,339 2,228 1,991 2,225 2,237 
R2+ 4,562 4,559 4,468 4,559 4,646 4,631 4,502 4,039 4,540 4,579 
Sum. 
octaédr. 
5,957 5,952 5,926 6,001 6,008 5,998 5,959 5,837 5,973 5,978 
XMg 0,732 0,713 0,728 0,490 0,495 0,506 0,498 0,495 0,493 0,489 






















SiO2 26,60 25,63 27,17 26,98 26,50 26,42 26,86 26,50 26,65  
TiO2 0,01 0,00 0,00 0,00 0,06 0,11 0,00 0,04 0,04  
Al2O3 22,84 22,35 22,88 22,78 22,69 22,55 23,37 23,09 23,00  
FeO 16,53 15,17 15,02 15,77 16,66 15,77 15,75 15,06 14,68  
MnO 0,04 0,16 0,00 0,01 0,00 0,00 0,22 0,02 0,10  
MgO 21,27 20,62 21,99 22,17 20,94 21,07 21,58 22,26 21,69  
Suma 87,33 87,60 87,58 86,390 87,74 86,20 87,40 87,010 86,208  
Si 2,675 2,668 2,712 2,688 2,681 2,690 2,674 2,655 2,689  
Ti 0,001 0,000 0,000 0,000 0,004 0,008 0,000 0,003 0,003  
Al 2,708 2,742 2,692 2,674 2,706 2,706 2,742 2,726 2,735  
Al IV 1,324 1,332 1,287 1,312 1,314 1,302 1,326 1,342 1,308  
Al VI 1,383 1,410 1,405 1,362 1,391 1,404 1,416 1,385 1,427  
Fe2+ 1,390 1,320 1,254 1,314 1,410 1,343 1,312 1,262 1,239  
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000  
Mn 0,004 0,014 0,000 0,001 0,000 0,000 0,018 0,001 0,009  
Mg 3,189 3,200 3,274 3,292 3,157 3,198 3,203 3,325 3,263  
R2+ 4,583 4,534 4,528 4,606 4,567 4,541 4,533 4,589 4,510  
Sum. 
octaédr. 
5,972 5,972 5,950 5,978 5,963 5,952 5,957 5,982 5,943  
XMg 0,696 0,708 0,723 0,715 0,691 0,704 0,709 0,725 0,725  
Unidad de Tercia (Unidad Alpujárride superior) 
Mineral  MICAS 
BLANCAS 






















SiO2 47,80 47,88 46,35 47,76 47,60 47,85 5150 48,76 48,02  
TiO2 0,20 0,12 0,23 0,15 0,12 0,13 0,12 0,07 0,13  
Al2O3 33,74 33,66 33,40 34,62 33,56 33,27 30,88 33,24 33,39  
FeO 3,32 3,57 3,68 3,09 3,16 3,40 3,04 3,30 3,71  
MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00  
MgO 1,14 1,16 1,17 1,05 0,91 1,20 1,23 1,33 1,14  
CaO 0,01 0,03 0,06 0,04 0,00 0,00 0,02 0,07 0,00  
Na2O 0,93 0,84 0,90 1,10 1,03 0,71 0,81 0,80 0,83  
K2O 9,77 9,11 9,30 9,16 9,59 9,30 9,26 9,03 9,46  
F 0,00 0,00 0,10 0,10 0,24 0,33 0,98 0,39 0,23  
Suma 96,9 96,376 95,094 96,971 95,973 95,845 96,857 96,592 96,689  
Anexo de metodología: procesado y migración de los perfiles ESCI Alb 2 
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Si 3,145 3,157 3,113 3,126 3,157 3,172 3,355 3,197 3,165  
Ti 0,010 0,006 0,012 0,007 0,006 0,006 0,006 0,003 0,006  
Al 2,616 2,616 2,644 2,670 2,624 2,599 2,371 2,569 2,593  
Al IV 0,845 0,837 0,876 0,866 0,837 0,822 0,640 0,799 0,829  
Al VI 1,771 1,779 1,768 1,804 1,787 1,777 1,732 1,770 1,764  
Fe2+ 0,183 0,197 0,207 0,169 0,175 0,189 0,166 0,181 0,204  
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000  
Mn 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000  
Mg 0,112 0,114 0,117 0,102 0,090 0,118 0,120 0,130 0,112  
Ca 0,000 0,002 0,004 0,003 0,000 0,000 0,001 0,005 0,000  
Na 0,119 0,108 0,118 0,139 0,133 0,091 0,102 0,101 0,106  
K 0,820 0,766 0,797 0,765 0,811 0,786 0,770 0,755 0,796  
suma oct 2,067 2,090 2,092 2,076 2,053 2,084 2,017 2,081 2,081  
vac 0,933 0,910 0,908 0,924 0,947 0,916 0,983 0,919 0,919  
Fe+Mg+Mn 0,295 0,311 0,324 0,271 0,265 0,307 0,286 0,311 0,317  
ox 9,550 9,481 9,460 9,486 9,339 9,575 208,391 9,771 9,440  
Alcalinos 0,940 0,876 0,919 0,908 0,944 0,877 0,873 0,861 0,902  
Oxígenos 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000  
prl=+1-
Alcalinoss 
0,060 0,124 0,081 0,092 0,056 0,123 0,127 0,139 0,098  
tri=+1-vac 0,067 0,090 0,092 0,076 0,053 0,084 0,017 0,081 0,081  
cel=(R2+-
3*tri) 




0,778 0,746 0,781 0,789 0,784 0,738 0,622 0,715 0,748  
sum 1,000 1,001 1,001 1,001 1,000 1,000 1,000 1,002 1,000  
XK 0,873 0,877 0,871 0,846 0,859 0,897 0,883 0,882 0,882  
Ln(Fe/Mg) 0,488 0,543 0,566 0,505 0,661 0,467 0,325 0,333 0,598  
Mineral  MICA 
BLANCA 























SiO2 46,49 46,74 49,23 48,11 47,73 46,55 44,22 47,32 46,84 46,87 
TiIO2 0,15 0,12 0,23 0,24 0,11 0,21 0,39 0,16 0,23 0,11 
Al2O3 33,65 33,97 30,49 34,30 33,15 33,28 31,57 32,83 32,47 33,48 
FeO 3,29 3,49 3,50 3,84 3,56 3,17 3,91 3,33 3,60 3,56 
MnO 0,04 0,09 0,02 0,03 0,01 0,15 0,02 0,08 0,00 0,00 
MgO 1,25 0,94 2,04 1,08 1,22 1,59 1,27 1,32 1,00 1,03 
CaO 0,01 0,00 0,01 0,00 0,01 0,03 0,03 0,00 0,00 0,09 
Na2O 1,12 1,07 0,22 0,95 0,66 0,88 1,11 0,73 0,92 0,90 
K2O 9,46 9,08 10,52 9,50 9,93 9,30 8,78 9,83 9,37 8,93 
F 0,29 0,48 1,16 1,16 0,21 0,21 0,63 0,63 0,17 0,45 
Suma 95,467 95,499 96,251 98,045 96,356 95,147 91,291 95,594 94,425 94,967 
Si 3,109 3,117 3,270 3,131 3,163 3,118 3,104 3,160 3,165 3,190 
Ti 0,008 0,006 0,011 0,012 0,005 0,011 0,020 0,008 0,012 0,010 
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Al 2,652 2,670 2,387 2,630 2,589 2,627 2,612 2,584 2,586 2,505 
Al IV 0,883 0,877 0,719 0,858 0,832 0,871 0,876 0,832 0,823 0,800 
Al VI 1,769 1,793 1,668 1,773 1,757 1,756 1,736 1,752 1,763 1,705 
Fe2+ 0,184 0,195 0,195 0,209 0,197 0,178 0,229 0,186 0,203 0,221 
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
Mn 0,002 0,005 0,001 0,002 0,000 0,008 0,001 0,004 0,000 0,005 
Mg 0,125 0,093 0,202 0,105 0,120 0,159 0,133 0,132 0,101 0,157 
Ca 0,001 0,000 0,001 0,000 0,001 0,002 0,002 0,000 0,000 0,000 
Na 0,146 0,138 0,028 0,120 0,084 0,114 0,150 0,095 0,120 -0,078 
K 0,807 0,772 0,891 0,788 0,839 0,795 0,786 0,838 0,808 0,997 
sum oct 2,080 2,086 2,065 2,088 2,075 2,101 2,100 2,074 2,066 2,088 
vac 0,920 0,914 0,935 0,912 0,925 0,899 0,900 0,926 0,934 0,912 
Fe+Mg+Mn 0,311 0,293 0,397 0,315 0,318 0,345 0,364 0,322 0,304 0,383 
ox 9,684 9,254 10,547 9,321 9,571 10,130 9,514 9,771 9,322 9,839 
Alcalinos 0,954 0,911 0,920 0,908 0,924 0,911 0,938 0,932 0,928 0,920 
Oxígenos 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 
prl=+1-
Alcalinoss 
0,046 0,089 0,080 0,092 0,076 0,089 0,062 0,068 0,072 0,080 
tri=+1-vac 0,080 0,086 0,065 0,088 0,075 0,101 0,100 0,074 0,066 0,088 
cel=(R2+-
3*tri) 




0,803 0,790 0,653 0,769 0,757 0,769 0,775 0,758 0,757 0,712 
sum 1,000 1,000 1,000 1,000 1,000 1,001 1,001 1,000 1,000 1,000 
XK 0,847 0,848 0,969 0,868 0,909 0,874 0,839 0,898 0,870 1,084 
Ln(Fe/Mg) 0,391 0,738 -0,035 0,689 0,496 0,113 0,546 0,345 0,704 0,345 
Unidad de Tercia (Unidad Alpujárride superior) 
Mineral  MICAS 
BLANCAS 























SiO2 47,81 47,26 46,34 47,76 47,60 47,85 51,50 48,76 48,02 46,49 
TiO2 0,17 0,15 0,33 0,15 0,12 0,13 0,12 0,07 0,13 0,15 
Al2O3 30,96 31,14 31,82 34,62 33,56 33,27 30,88 33,24 33,39 33,65 
FeO 4,42 4,21 4,39 3,09 3,16 3,40 3,04 3,30 3,71 3,29 
MnO 0,10 0,20 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,04 
MgO 1,48 1,45 1,19 1,05 0,91 1,20 1,23 1,33 1,14 1,25 
CaO 0,01 0,00 0,00 0,04 0,00 0,00 0,02 0,07 0,00 0,01 
Na2O 0,57 0,68 0,62 1,10 1,03 0,71 0,81 0,80 0,83 1,12 
K2O 9,13 9,39 9,86 9,16 9,59 9,30 9,26 9,03 9,46 9,46 
F 0,00 0,531 0,702 0,098 0,244 0,326 0,975 0,390 0,225 0,294 
Suma 0,946 94,479 94,556 96,971 95,973 95,845 96,857 96,592 96,689 95,467 
Si 3,227 3,203 3,151 3,126 3,157 3,172 3,355 3,197 3,165 3,109 
Ti 0,009 0,007 0,017 0,007 0,006 0,006 0,006 0,003 0,006 0,008 
Al 2,463 2,487 2,550 2,670 2,624 2,599 2,371 2,569 2,593 2,652 
Anexo de metodología: procesado y migración de los perfiles ESCI Alb 2 
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Al IV 0,765 0,790 0,832 0,866 0,837 0,822 0,640 0,799 0,829 0,883 
Al VI 1,698 1,698 1,718 1,804 1,787 1,777 1,732 1,770 1,764 1,769 
Fe2+ 0,249 0,239 0,250 0,169 0,175 0,189 0,166 0,181 0,204 0,184 
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
Mn 0,005 0,011 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,002 
Mg 0,149 0,147 0,121 0,102 0,090 0,118 0,120 0,130 0,112 0,125 
Ca 0,001 0,000 0,000 0,003 0,000 0,000 0,001 0,005 0,000 0,001 
Na 0,075 0,090 0,082 0,139 0,133 0,091 0,102 0,101 0,106 0,146 
K 0,786 0,812 0,856 0,765 0,811 0,786 0,770 0,755 0,796 0,807 
sum oct 2,102 2,095 2,088 2,076 2,053 2,084 2,017 2,081 2,081 2,080 
vac 0,898 0,905 0,912 0,924 0,947 0,916 0,983 0,919 0,919 0,920 
Fe+Mg+Mn 0,404 0,397 0,370 0,271 0,265 0,307 0,286 0,311 0,317 0,311 
ox 9,632 9,669 9,355 9,486 9,339 9,575 208,391 9,771 9,440 9,684 
Alcalinos 0,862 0,902 0,937 0,908 0,944 0,877 0,873 0,861 0,902 0,954 
Oxígenos 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 
prl=+1-
Alcalinoss 
0,138 0,098 0,063 0,092 0,056 0,123 0,127 0,139 0,098 0,046 
tri=+1-vac 0,102 0,095 0,088 0,076 0,053 0,084 0,017 0,081 0,081 0,080 
cel=(R2+-
3*tri) 




0,662 0,695 0,744 0,789 0,784 0,738 0,622 0,715 0,748 0,803 
sum 1,000 1,000 1,000 1,001 1,000 1,000 1,000 1,002 1,000 1,000 
XK 0,913 0,901 0,913 0,846 0,859 0,897 0,883 0,882 0,882 0,847 
Ln(Fe/Mg) 0,514 0,486 0,727 0,505 0,661 0,467 0,325 0,333 0,598 0,391 
Unidad de Tercia (Unidad Alpujárride superior) 
Mineral  MICAS 
BLANCAS 



















SiO2 46,74 49,23 48,11 47,73 46,55 44,22 47,32 46,84 
TiO2 0,12 0,23 0,24 0,11 0,21 0,39 0,16 0,23 
Al2O3 33,97 30,49 34,30 33,15 33,28 31,57 32,83 32,47 
FeO 3,49 3,50 3,84 3,56 3,17 3,91 3,33 3,60 
MnO 0,09 0,02 0,03 0,01 0,15 0,02 0,08 0,00 
MgO 0,94 2,04 1,08 1,22 1,59 1,27 1,32 1,00 
CaO 0,00 0,01 0,00 0,01 0,03 0,03 0,00 0,00 
Na2O 1,07 0,22 0,95 0,66 0,88 1,11 0,73 0,92 
K2O 9,08 10,52 9,50 9,93 9,30 8,78 9,83 9,37 
F 0,483 1,160 1,160 0,210 0,244 0,631 0,631 0,174 
Suma 95,499 96,251 98,045 96,356 95,147 91,291 95,594 94,425 
Si 3,117 3,270 3,131 3,163 3,118 3,104 3,160 3,165 
Ti 0,006 0,011 0,012 0,005 0,011 0,020 0,008 0,012 
Al 2,670 2,387 2,630 2,589 2,627 2,612 2,584 2,586 
Al IV 0,877 0,719 0,858 0,832 0,871 0,876 0,832 0,823 
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Al VI 1,793 1,668 1,773 1,757 1,756 1,736 1,752 1,763 
Fe2+ 0,195 0,195 0,209 0,197 0,178 0,229 0,186 0,203 
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
Mn 0,005 0,001 0,002 0,000 0,008 0,001 0,004 0,000 
Mg 0,093 0,202 0,105 0,120 0,159 0,133 0,132 0,101 
Ca 0,000 0,001 0,000 0,001 0,002 0,002 0,000 0,000 
Na 0,138 0,028 0,120 0,084 0,114 0,150 0,095 0,120 
K 0,772 0,891 0,788 0,839 0,795 0,786 0,838 0,808 
sum oct 2,086 2,065 2,088 2,075 2,101 2,100 2,074 2,066 
vac 0,914 0,935 0,912 0,925 0,899 0,900 0,926 0,934 
Fe+Mg+Mn 0,293 0,397 0,315 0,318 0,345 0,364 0,322 0,304 
ox 9,254 10,547 9,321 9,571 10,130 9,514 9,771 9,322 
Alcalinos 0,911 0,920 0,908 0,924 0,911 0,938 0,932 0,928 
Oxígenos 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 
prl=+1-
Alcalinoss 
0,089 0,080 0,092 0,076 0,089 0,062 0,068 0,072 
tri=+1-vac 0,086 0,065 0,088 0,075 0,101 0,100 0,074 0,066 
cel=(R2+-
3*tri) 




0,790 0,653 0,769 0,757 0,769 0,775 0,758 0,757 
sum 1,000 1,000 1,000 1,000 1,001 1,001 1,000 1,000 
XK 0,848 0,969 0,868 0,909 0,874 0,839 0,898 0,870 
Ln(Fe/Mg) 0,738 -0,035 0,689 0,496 0,113 0,546 0,345 0,704 
Unidad de Aledo (Maláguide Inferior) 























SiO2 28,54 30,16 33,64 26,64 27,78 28,62 27,70 27,97 26,71 26,43 
TiO2 0,12 0,00 0,22 0,03 0,00 0,07 0,04 0,06 0,03 0,00 
Al2O3 23,77 30,71 25,43 22,67 22,84 23,75 22,86 23,66 22,34 22,07 
FeO 18,45 10,36 14,83 21,06 21,21 19,85 20,83 20,74 20,12 23,51 
MnO 0,02 0,15 0,01 0,13 0,12 0,17 0,01 0,00 0,14 0,01 
MgO 17,76 13,39 13,20 17,70 17,96 16,04 16,96 16,13 18,40 16,66 
Suma 89,22 84,84 91,65 88,35 90,17 89,49 88,99 89,19 87,77 88,71 
Si 2,822 2,944 3,192 2,711 2,763 2,849 2,790 2,803 2,722 2,713 
Ti 0,009 0,000 0,016 0,002 0,000 0,005 0,003 0,005 0,002 0,000 
Al 2,770 3,533 2,844 2,718 2,678 2,786 2,714 2,796 2,683 2,669 
Al IV 1,169 1,056 0,792 1,287 1,237 1,146 1,207 1,192 1,275 1,287 
Al VI 1,601 2,477 2,053 1,431 1,441 1,641 1,506 1,603 1,408 1,382 
Fe2+ 1,526 0,845 1,177 1,792 1,764 1,652 1,755 1,739 1,715 2,018 
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
Mn 0,001 0,012 0,001 0,011 0,010 0,014 0,001 0,000 0,012 0,001 
Mg 2,618 1,948 1,867 2,685 2,663 2,380 2,547 2,410 2,796 2,549 
R2+ 4,146 2,805 3,044 4,487 4,438 4,047 4,303 4,149 4,523 4,568 




5,820 5,294 5,639 5,937 5,915 5,817 5,886 5,836 5,935 5,955 
XMg 0,632 0,697 0,613 0,600 0,601 0,590 0,592 0,581 0,620 0,558 
Unidad de Aledo (Maláguide Inferior) 























SiO2 37,54 28,00 28,59 27,98 54,71 29,05 28,97 28,14 30,22 27,92 
TiO2 0,23 0,06 0,06 0,00 0,06 0,05 0,09 0,04 0,07 0,02 
Al2O3 34,25 22,15 21,76 18,95 21,99 22,41 22,59 22,17 23,43 21,73 
FeO 6,25 18,21 17,54 22,12 4,98 17,13 17,50 18,13 16,51 17,77 
MnO 0,06 0,11 0,13 0,31 0,01 0,09 0,10 0,13 0,09 0,12 
MgO 6,40 18,59 18,58 17,01 5,67 18,41 18,39 19,72 16,86 20,23 
Suma 86,60 87,66 87,34 86,63 89,12 88,07 88,38 88,53 88,69 87,98 
Si 3,443 2,828 2,887 2,928 4,709 2,900 2,884 2,807 2,980 2,801 
Ti 0,016 0,004 0,005 0,000 0,004 0,004 0,007 0,003 0,005 0,001 
Al 3,703 2,636 2,589 2,338 2,231 2,637 2,651 2,607 2,723 2,570 
Al IV 0,541 1,168 1,109 1,071 -0,713 1,096 1,109 1,190 1,015 1,197 
Al VI 3,162 1,468 1,480 1,266 2,944 1,540 1,541 1,417 1,708 1,372 
Fe2+ 0,479 1,538 1,481 1,937 0,359 1,431 1,457 1,513 1,361 1,491 
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
Mn 0,005 0,010 0,011 0,028 0,001 0,007 0,008 0,011 0,007 0,010 
Mg 0,875 2,799 2,797 2,655 0,727 2,740 2,730 2,933 2,479 3,026 
R2+ 1,359 4,346 4,289 4,619 1,086 4,178 4,195 4,457 3,847 4,527 
Sum. 
octaédr. 
4,833 5,885 5,857 5,918 4,313 5,838 5,831 5,897 5,748 5,925 
XMg 0,646 0,645 0,654 0,578 0,670 0,657 0,652 0,660 0,645 0,670 























SiO2 32,00 29,44 27,59 26,66 28,22 27,35 29,68 28,96 26,66 28,45 
TiO2 0,13 0,04 0,07 0,04 0,03 0,00 0,03 0,02 0,04 0,00 
Al2O3 23,26 22,29 22,93 22,55 23,72 22,36 23,83 23,55 22,55 24,19 
FeO 15,24 17,03 19,19 21,78 19,52 20,35 18,53 18,71 21,78 18,68 
MnO 0,09 0,12 0,00 0,11 0,04 0,04 0,00 0,03 0,11 0,03 
MgO 16,38 18,58 17,97 18,19 17,41 17,97 17,01 16,84 18,19 17,23 
Suma 88,75 88,42 88,27 89,37 89,49 88,30 89,64 89,14 89,37 89,19 
Si 3,119 2,923 2,779 2,691 2,800 2,769 2,911 2,875 2,691 2,817 
Ti 0,010 0,003 0,005 0,003 0,002 0,000 0,002 0,001 0,003 0,000 
Al 2,672 2,609 2,722 2,683 2,774 2,669 2,754 2,755 2,683 2,823 
Al IV 0,871 1,074 1,216 1,306 1,197 1,231 1,087 1,124 1,306 1,183 
Al VI 1,801 1,535 1,506 1,377 1,577 1,438 1,667 1,631 1,377 1,639 
Fe2+ 1,243 1,414 1,617 1,838 1,620 1,723 1,520 1,553 1,838 1,547 
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
Mn 0,007 0,010 0,000 0,009 0,003 0,004 0,000 0,003 0,009 0,003 
Capítulo IX.  Bibliografía 
 239
Mg 2,380 2,750 2,698 2,737 2,575 2,713 2,487 2,492 2,737 2,544 
R2+ 3,630 4,174 4,315 4,584 4,199 4,440 4,007 4,048 4,584 4,093 
Sum. 
octaédr. 
5,640 5,828 5,890 5,969 5,846 5,908 5,744 5,809 5,969 5,811 
XMg 0,657 0,660 0,625 0,598 0,614 0,612 0,621 0,616 0,598 0,622 
Unidad de Aledo (Maláguide Inferior) 
Mineral  MICAS 
BLANCAS 



















SiO2 46,77 49,30 46,86 45,98 47,61 45,99 47,64 47,71 
TiO2 0,26 0,21 0,57 0,24 0,90 2,86 0,59 0,39 
Al2O3 35,04 29,79 34,47 35,36 35,80 35,35 35,26 34,86 
FeO 1,47 2,16 1,25 1,39 1,62 1,84 1,74 1,80 
MnO 0,01 0,00 0,01 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00 
MgO 0,73 2,46 1,12 0,60 0,95 0,97 1,67 1,92 
CaO 0,00 0,05 0,01 0,00 0,00 0,04 0,01 0,00 
Na2O 0,77 0,14 0,74 0,60 0,38 0,39 0,62 0,54 
K2O 10,23 9,73 10,38 10,13 10,13 9,66 10,06 9,68 
F 0,01 0,09 0,18 0,02 0,00 0,00 0,70 0,10 
Suma 0,95 93,83 95,42 94,31 97,38 97,10 97,59 96,89 
Si 3,109 3,318 3,113 3,085 3,090 3,005 3,092 3,111 
Ti 0,013 0,010 0,029 0,012 0,044 0,140 0,029 0,019 
Al 2,745 2,363 2,699 2,796 2,739 2,722 2,697 2,679 
Al IV 0,878 0,672 0,859 0,903 0,865 0,854 0,879 0,870 
Al VI 1,867 1,691 1,840 1,893 1,873 1,868 1,818 1,809 
Fe2+ 0,082 0,122 0,069 0,078 0,088 0,100 0,095 0,098 
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 
Mn 0,000 0,000 0,000 0,001 0,000 0,000 0,000 0,000 
Mg 0,072 0,247 0,111 0,060 0,091 0,095 0,162 0,187 
Ca 0,000 0,004 0,001 0,000 0,000 0,003 0,001 0,000 
Na 0,099 0,018 0,095 0,078 0,048 0,050 0,078 0,068 
K 0,868 0,836 0,880 0,867 0,839 0,805 0,833 0,805 
sum oct 2,022 2,060 2,021 2,032 2,053 2,063 2,074 2,094 
vac 0,978 0,940 0,979 0,968 0,947 0,937 0,926 0,906 
Fe+Mg+Mn 0,154 0,368 0,181 0,138 0,179 0,195 0,257 0,285 
ox 9,941 208,442 11,383 9,670 10,184 9,802 11,637 12,055 
Alcalinos 0,967 0,858 0,976 0,945 0,887 0,858 0,912 0,873 
Oxígenos 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 
prl=+1-
Alcalinoss 
0,033 0,142 0,024 0,055 0,113 0,142 0,088 0,127 
tri=+1-vac 0,022 0,060 0,021 0,032 0,053 0,063 0,074 0,094 
cel=(R2+-
3*tri) 
0,089 0,190 0,118 0,043 0,022 0,006 0,033 0,003 
musc=(Altot
al-2prl-tri-
0,856 0,610 0,837 0,871 0,813 0,789 0,804 0,776 
Anexo de metodología: procesado y migración de los perfiles ESCI Alb 2 
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cel)/3 
sum 1,000 1,001 1,000 1,000 1,000 1,001 1,000 1,000 
XK 0,898 0,979 0,902 0,918 0,946 0,942 0,914 0,922 
Ln(Fe/Mg) 0,123 -0,708 -0,470 0,265 -0,040 0,059 -0,537 -0,644 
Unidad de Almagro 
Mineral    CLORITA 
Muestra 
Análisis 














SiO2 28,95  32,78  28,83  28,10  33,27  28,68  28,59  29,52  27,57  28,69  
TiO2 0,02  0,00  0,04  0,03  0,11  0,03  0,03  0,04  0,03  0,02  
Al2O3 22,06  26,02  22,43  22,24  25,76  22,14  23,12  23,35  21,92  22,43  
FeO 13,43  10,34  13,55  14,51  10,56  13,67  13,57  12,52  12,79  13,56  
MnO 0,21  0,12  0,19  0,19  0,11  0,17  0,14  0,15  0,16  0,20  
MgO 21,37  16,78  20,97  21,36  15,22  21,68  21,86  20,32  21,84  21,37  
Suma 86,49  87,87  86,62  86,74  87,62  86,67  87,69  86,94  84,65  86,79  
Si 2,884  3,124  2,872  2,812  3,199  2,854  2,810  2,911  2,806  2,853  
Ti 0,002  0,000  0,003  0,002  0,008  0,002  0,002  0,003  0,002  0,001  
Al 2,591  2,923  2,634  2,622  2,919  2,598  2,679  2,714  2,629  2,628  
Al IV 1,114  0,875  1,126  1,186  0,793  1,143  1,188  1,086  1,192  1,146  
Al VI 1,476  2,048  1,508  1,436  2,125  1,454  1,491  1,627  1,436  1,482  
Fe2+ 1,119  0,824  1,129  1,214  0,849  1,138  1,115  1,032  1,089  1,128  
Fe3+           
Mn 0,018  0,010  0,016  0,016  0,009  0,014  0,011  0,013  0,014  0,017  
Mg 3,174  2,384  3,114  3,186  2,182  3,218  3,204  2,987  3,313  3,168  
R2+ 4,311  3,218  4,259  4,417  3,040  4,370  4,331  4,032  4,416  4,312  
Sum. 
octaédr. 
5,846  5,558  5,849  5,896  5,499  5,863  5,872  5,798  5,899  5,864  
XMg 0,74  0,74  0,73  0,72  0,72  0,74  0,74  0,74  0,75  0,74  























SiO2 27,53  28,26  28,47  28,54  27,76  28,64  28,33  28,48  27,48  26,70  
TiO2 0,03  0,02  0,01  0,03  0,05  0,05  0,06  0,04  0,03  0,02  
Al2O3 21,69  21,94  22,73  22,56  21,38  22,84  21,96  21,97  21,82  21,65  
FeO 13,90  14,18  13,95  12,26  13,46  13,67  13,05  12,70  14,49  13,02  
MnO 0,16  0,28  0,05  0,09  0,17  0,24  0,26  0,22  0,18  0,21  
MgO 21,37  22,13  20,35  21,50  22,39  20,39  21,25  20,73  22,10  22,13  
Suma 84,89  86,89  86,15  85,31  85,22  86,36  85,33  84,70  86,17  83,73   
Si 2,808  2,816  2,856  2,862  2,813  2,862  2,861  2,891  2,771  2,753  
Ti 0,002  0,001  0,000  0,002  0,003  0,004  0,005  0,003  0,002  0,001  
Al 2,608  2,577  2,687  2,666  2,553  2,690  2,613  2,628  2,593  2,631  
Al IV 1,190  1,183  1,144  1,136  1,184  1,135  1,135  1,106  1,227  1,245  
Al VI 1,418  1,395  1,543  1,530  1,369  1,555  1,478  1,522  1,366  1,386  
Fe2+ 1,186  1,182  1,170  1,028  1,141  1,142  1,102  1,078  1,222  1,123  
Fe3+           
Capítulo IX.  Bibliografía 
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Mn 0,014  0,024  0,004  0,008  0,015  0,021  0,022  0,019  0,016  0,018  
Mg 3,250  3,287  3,042  3,214  3,382  3,037  3,198  3,136  3,322  3,402  
R2+ 4,450  4,492  4,217  4,249  4,538  4,200  4,322  4,233  4,560  4,542  
Sum. 
octaédr. 
5,899  5,899  5,840  5,824  5,909  5,823  5,856  5,827  5,934  5,931  
XMg 0,73  0,74  0,72  0,76  0,75  0,73  0,74  0,74  0,73  0,75   
Unidad de Almagro (Muestra Alm13) 
Mineral    CLORITA 
Muestra 
Análisis 
68d 73d 74d 77d 79d 81d 83d 86d 88d 92d 
SiO2 28,25  29,55  27,73  28,34  27,61  27,37  35,32  28,24  28,36  27,21  
TiO2 0,01  0,05  0,04  0,06  0,09  0,05  0,06  0,07  0,01  0,04  
Al2O3 22,30  23,13  22,31  22,24  22,04  21,77  23,70  22,80  22,39  21,53  
FeO 11,65  12,33  13,49  13,73  13,01  13,60  10,55  13,35  12,01  14,08  
MnO 0,21  0,17  0,24  0,12  0,16  0,18  0,12  0,19  0,22  0,25  
MgO 22,71  19,67  21,74  21,35  23,02  22,55  17,24  20,61  22,83  22,07  
Suma 85,30  85,73  85,58  86,15  85,99  85,61  88,80  85,85  85,99  85,23  
Si 2,753  2,828  2,947  2,796  2,840  2,767  2,766  3,326  2,837  2,822  
Ti 0,001  0,001  0,004  0,003  0,004  0,007  0,003  0,004  0,005  0,001  
Al 2,631  2,631  2,718  2,651  2,627  2,603  2,593  2,631  2,699  2,626  
Al IV 1,245  1,171  1,049  1,202  1,156  1,226  1,230  0,670  1,157  1,177  
Al VI 1,386  1,460  1,669  1,449  1,471  1,377  1,363  1,961  1,542  1,448  
Fe2+ 1,123  0,975  1,028  1,138  1,151  1,091  1,150  0,831  1,121  1,000  
Fe3+           
Mn 0,018  0,018  0,014  0,020  0,010  0,014  0,015  0,010  0,016  0,019  
Mg 3,402  3,389  2,924  3,267  3,189  3,439  3,398  2,421  3,087  3,387  
R2+ 4,382  3,967  4,425  4,349  4,543  4,563  3,262  4,224  4,405  4,571  
Sum. 
octaédr. 
5,870  5,744  5,878  5,865  5,929  5,940  5,482  5,847  5,874  5,936  
XMg 0,78  0,74  0,74  0,73  0,76  0,75  0,74  0,73  0,77  0,74  
Mineral    CLORITA 
Muestra 
Análisis 
100d 101d 103d 106d 110d 110d     
SiO2 27,84  27,92  28,33  28,43  28,31  28,31      
TiO2 0,03  0,02  0,06  0,09  0,00  0,00      
Al2O3 21,74  22,05  22,18  22,88  22,11  22,11      
FeO 12,40  13,35  13,08  14,20  11,62  11,62      
MnO 0,27  0,26  0,17  0,08  0,17  0,17      
MgO 22,34  21,49  21,70  19,28  22,44  22,44      
Suma 84,91  85,36  85,91  85,72  85,01  85,01      
Si 2,819  2,823  2,839  2,870  2,846  2,846      
Ti 0,002  0,001  0,004  0,007  0,000  0,000      
Al 2,594  2,627  2,620  2,723  2,619  2,619      
Al IV 1,179  1,175  1,156  1,123  1,154  1,154      
Al VI 1,416  1,452  1,464  1,600  1,465  1,465      
Anexo de metodología: procesado y migración de los perfiles ESCI Alb 2 
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Fe2+ 1,051  1,129  1,097  1,199  0,977  0,977      
Fe3+           
Mn 0,023  0,023  0,014  0,007  0,014  0,014      
Mg 3,373  3,240  3,243  2,902  3,363  3,363      
R2+ 4,446  4,392  4,354  4,108  4,354  4,354      
Sum. 
octaédr. 
5,901  5,878  5,869  5,808  5,870  5,870      
XMg 0,76  0,74  0,75  0,71  0,77  0,77      
Unidad de Almagro, muestra w.alm.13 
Mineral  MICAS 
BLANCAS 























SiO2 47,61  45,19  45,82  44,72  44,75  52,19  46,81  44,36  51,41  48,93  
TiO2 0,32  0,76  0,17  0,23  0,13  0,42  0,16  0,48  0,13  0,61  
Al2O3 30,61  33,57  34,81  35,00  35,24  25,57  32,61  34,46  31,93  31,62  
FeO 4,50  1,52  1,41  0,95  0,88  3,40  2,00  1,01  3,61  2,98  
MnO 0,00  0,00  0,01  0,00  0,03  0,03  0,02  0,01  0,00  0,00  
MgO 1,48  0,90  0,87  0,66  0,63  4,14  1,33  0,63  1,90  1,92  
CaO 0,03  0,02  0,02  0,02  0,01  0,03  0,05  0,03  0,01  0,00  
Na2O 0,55  0,74  0,73  0,99  1,01  0,41  2,31  1,04  0,45  0,65  
K2O 9,97  9,99  10,21  9,10  9,19  6,39  7,15  9,46  8,87  9,26  
F 0,09  0,21  0,16  0,02  0,00  0,02   0,02  0,02  0,09  0,11  
Suma 95,07  92,68  94,06   91,67  91,86  92,59  92,46  91,49  98,31 95,96 
Si 3,218  3,096  3,089  3,070  3,066  3,505  3,177  3,064  3,299  3,231  
Ti 0,016  0,039  0,009  0,012  0,007  0,021  0,008  0,025  0,006  0,030  
Al 2,439  2,710  2,766  2,832  2,846  2,024  2,609  2,806  2,415  2,461  
Al IV 0,765  0,866  0,903  0,918  0,927  0,473  0,814  0,911  0,695  0,738  
Al VI 1,674  1,845  1,863  1,914  1,919  1,551  1,795  1,895  1,720  1,723  
Fe2+ 0,255  0,087  0,079  0,055  0,051  0,191  0,114  0,058  0,194  0,164  
Fe3+ 0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  
Mn 0,000  0,000  0,001  0,000  0,002  0,002  0,001  0,001  0,000  0,000  
Mg 0,149  0,091  0,087  0,067  0,064  0,415  0,135  0,065  0,182  0,189  
Ca 0,002  0,001  0,002  0,002  0,001  0,002  0,004  0,002  0,000  0,000  
Na 0,072  0,098  0,096  0,132  0,135  0,054  0,305  0,140  0,056  0,084  
K 0,860  0,873  0,878  0,797  0,803  0,548  0,619  0,834  0,726  0,780  
sum oct 2,078  2,024  2,031  2,036  2,035  2,158  2,044  2,019  2,096  2,076  
vac 0,922  0,976  0,969  0,964  0,965  0,842  0,956  0,981  0,904  0,924  
Fe+Mg+Mn 0,404  0,179  0,167  0,122  0,116  0,608  0,250  0,124  0,376  0,353  
ox 9,629  10,251  10,386  10,557  10,630  208,631  10,657  10,341  10,285  10,652  
Alcalinos 0,934  0,972  0,976  0,930  0,938  0,604  0,928  0,976  0,782  0,863  
Oxígenos 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 
prl=+1-
Alcalinoss 
0,066  0,028  0,024  0,070  0,062  0,396  0,072  0,024  0,218  0,137  
tri=+1-vac 0,078  0,024  0,031  0,036  0,035  0,158  0,044  0,019  0,096  0,076  








0,686  0,841  0,871  0,881  0,892  0,314  0,768  0,890  0,598  0,662  
sum 1,001  1,000  1,001  1,001  1,000  1,001  1,001  1,001  1,000  1,000  
XK 0,922  0,899  0,901  0,858  0,856  0,911  0,670  0,856  0,928  0,903  
Ln(Fe/Mg) 0,534  -0,047  -0,095  -0,204  -0,232  -0,777  -0,168  -0,110  0,063  -0,138  
Unidad de Almagro, muestra w.alm.13 
Mineral  MICA 
BLANCA 























SiO2 47,44  44,30  46,53  47,96  46,65  48,97  47,57  44,47  45,09  44,32  
TiO2 1,51  0,81  0,06  0,21  0,29  0,20  0,22  0,13  0,97  0,80  
Al2O3 32,37  33,98  33,81  31,85  33,46  31,77  27,59  35,57  29,16  33,04  
FeO 4,16  1,30  2,03  3,25  2,50  2,37  3,48  0,94  6,48  3,16  
MnO 0,04  0,06  0,00  0,08  0,02  0,06  0,00  0,05  0,00  0,08  
MgO 1,04  1,23  0,87  1,60  2,26  1,49  3,54  0,70  1,10  0,53  
CaO 0,00  0,00  0,06  0,00  0,00  0,02  0,00  0,00  0,08  0,00  
Na2O 0,23  0,57  3,18  1,11  1,65  0,95  0,37  0,97  2,24  0,97  
K2O 9,56  10,08  5,97  9,16  7,86  9,45  9,79  9,44  6,26  9,60  
F 0,04  0  0,16  0  0,16  0,02  0,12  0,06  0  0,04  
Suma 96,35  92,32  92,52  95,22  94,69  95,28  92,55  92,27  91,37  92,49 
Si 3,148  3,049  3,142  3,205  3,110  3,252  3,291  3,041  3,170  3,070  
Ti 0,075  0,042  0,003  0,011  0,015  0,010  0,012  0,007  0,051  0,041  
Al 2,532  2,756  2,691  2,508  2,630  2,487  2,249  2,867  2,415  2,697  
Al IV 0,777  0,909  0,855  0,785  0,875  0,738  0,698  0,953  0,779  0,889  
Al VI 1,755  1,847  1,836  1,723  1,754  1,749  1,551  1,914  1,636  1,808  
Fe2+ 0,231  0,075  0,115  0,182  0,139  0,131  0,201  0,054  0,381  0,183  
Fe3+ 0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  
Mn 0,002  0,003  0,000  0,005  0,001  0,003  0,000  0,003  0,000  0,005  
Mg 0,103  0,126  0,088  0,160  0,225  0,147  0,365  0,072  0,115  0,055  
Ca 0,000  0,000  0,005  0,000  0,000  0,001  0,000  0,000  0,006  0,000  
Na 0,030  0,075  0,416  0,143  0,213  0,123  0,049  0,129  0,305  0,131  
K 0,810  0,885  0,514  0,781  0,669  0,801  0,864  0,824  0,562  0,849  
sum oct 2,091  2,051  2,039  2,069  2,119  2,031  2,117  2,043  2,133  2,051  
vac 0,909  0,949  0,961  0,931  0,881  0,969  0,883  0,957  0,867  0,949  
Fe+Mg+Mn 0,336  0,205  0,203  0,346  0,365  0,282  0,566  0,128  0,496  0,242  
ox 9,108  11,515  9,771  10,151  11,570  10,597  12,278  10,775  9,049  8,805  
Alcalinos 0,840  0,960  0,935  0,924  0,882  0,925  0,913  0,953  0,872  0,979  
Oxígenos 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 
prl=+1-
Alcalinoss 
0,160  0,040  0,065  0,076  0,118  0,075  0,087  0,047  0,128  0,021  
tri=+1-vac 0,091  0,051  0,039  0,069  0,119  0,031  0,117  0,043  0,133  0,051  
cel=(R2+- 0,063  0,051  0,085  0,139  0,007  0,189  0,215  0,000  0,099  0,090  






0,686  0,858  0,812  0,716  0,756  0,706  0,581  0,910  0,643  0,838  
sum 1,000  1,000  1,002  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,002  1,000  
XK 0,964  0,921  0,553  0,845  0,759  0,867  0,946  0,865  0,648  0,867  
Ln(Fe/Mg) 0,808  -0,521  0,267  0,130  -0,480  -0,114  -0,595  -0,285  1,194  1,203  
Unidad del Almanzora 























SiO2 28,35  33,70  29,79  27,80  28,32  27,69  27,33  27,71  27,07  27,39  
TiO2 0,05  0,07  0,03  0,01  0,04  0,05  0,00  0,01  0,04  0,02  
Al2O3 20,74  23,10  21,50  20,61  20,95  20,45  20,44  21,08  20,50  20,43  
FeO 9,04  8,67  10,26  9,54  10,19  9,94  9,26  9,96  9,76  9,46  
MnO 0,00  0,00  0,03  0,00  0,08  0,01  0,09  0,00  0,11  0,01  
MgO 25,57  21,16  24,05  24,73  25,79  24,95  24,50  24,77  24,74  24,99  
Suma 83,82  88,15  86,04  82,88  85,43  83,12  81,66  83,52  82,23  82,34  
Si 2,852  3,186  2,930  2,840  2,815  2,826  2,831  2,812  2,795  2,817  
Ti 0,004  0,005  0,002  0,001  0,003  0,004  0,000  0,000  0,003  0,002  
Al 2,459  2,574  2,493  2,482  2,455  2,460  2,495  2,521  2,494  2,476  
Al IV 1,144  0,809  1,068  1,159  1,182  1,170  1,169  1,187  1,202  1,182  
Al VI 1,314  1,764  1,424  1,323  1,273  1,290  1,326  1,334  1,293  1,294  
Fe2+ 0,760  0,686  0,844  0,815  0,848  0,849  0,802  0,846  0,842  0,814  
Fe3+           
Mn 0,000  0,000  0,002  0,000  0,007  0,001  0,008  0,000  0,010  0,001  
Mg 3,834  2,983  3,527  3,766  3,823  3,798  3,782  3,747  3,807  3,832  
R2+ 4,594  3,668  4,373  4,582  4,677  4,648  4,592  4,593  4,660  4,647  
Oct. Sum 5,919  5,612  5,847  5,930  5,956  5,942  5,924  5,927  5,955  5,947  
XMg 0,835  0,813  0,807  0,822  0,819  0,817  0,825  0,816  0,819  0,825  























SiO2 44,26  28,41  28,26  28,73  28,45  28,66  29,88  29,22  31,23  28,40  
TiO2 0,15  0,03  0,05  0,02  0,01  0,02  0,06  0,03  0,03  0,02  
Al2O3 26,25  21,99  21,72  22,09  21,70  21,94  22,24  22,27  23,06  21,70  
FeO 4,48  9,95  9,26  9,78  9,35  9,30  9,16  9,51  9,30  10,04  
MnO 0,02  0,00  0,00  0,09  0,00  0,07  0,10  0,08  0,02  0,07  
MgO 5,97  25,52  25,58  26,13  25,44  25,83  25,07  25,22  25,80  26,00  
Suma 88,84  85,97  84,94  86,89  84,99  85,93  86,77  86,56  89,82  86,27  
Si 4,054  2,798  2,808  2,798  2,823  2,815  2,896  2,849  2,919  2,791  
Ti 0,010  0,002  0,004  0,001  0,001  0,002  0,004  0,002  0,002  0,001  
Al 2,834  2,552  2,543  2,535  2,538  2,539  2,540  2,558  2,540  2,514  
Al IV -0,064  1,200  1,189  1,201  1,176  1,184  1,099  1,150  1,079  1,207  
Al VI 2,899  1,352  1,354  1,334  1,362  1,355  1,441  1,409  1,461  1,307  
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Fe2+ 0,343  0,819  0,769  0,796  0,776  0,764  0,742  0,775  0,727  0,825  
Fe3+           
Mn 0,001  0,000  0,000  0,007  0,000  0,006  0,008  0,007  0,001  0,006  
Mg 0,815  3,746  3,789  3,792  3,764  3,782  3,622  3,665  3,595  3,810  
R2+ 1,160  4,565  4,558  4,596  4,540  4,552  4,372  4,446  4,323  4,640  
Oct. Sum 4,977  5,927  5,920  5,938  5,907  5,920  5,846  5,886  5,830  5,953  
XMg 0,704  0,821  0,831  0,826  0,829  0,832  0,830  0,825  0,832  0,822  
Unidad del Almanzora 























SiO2 28,76  28,40  28,77  45,85  28,35  28,49  28,91  28,91  29,03  28,68  
TiO2 00,03  0,04  0,07  0,19  0,04  0,05  0,04  0,04  0,06  0,04  
Al2O3 21,89  22,09  21,99  27,35  21,94  22,00  2216  22,16  21,88  21,83  
FeO 9,47  9,46  10,06  2,86  9,15  8,95  8,97  8,97  9,26  9,18  
MnO 0,11  0,04  0,00  0,06  0,00  0,03  0,13  0,13  0,07  0,10  
MgO 25,64  25,81  26,12  4,69  25,96  26,20  25,80  25,80  26,43  26,18  
Sum. 85,98  85,89  87,06  89,00  85,48  85,76  86,08  86,08  86,81  86,05  
Si 2,824  2,793  2,799  4,139  2,797  2,798  2,827  2,827  2,821  2,811  
Ti 0,002  0,003  0,005  0,013  0,003  0,004  0,003  0,003  0,005  0,003  
Al 2,534  2,560  2,521  2,910  2,550  2,546  2,554  2,554  2,506  2,522  
Al IV 1,174  1,204  1,196  -0,152  1,200  1,198  1,170  1,170  1,175  1,186  
Al VI 1,360  1,356  1,325  3,062  1,350  1,347  1,383  1,383  1,331  1,336  
Fe2+ 0,778  0,778  0,819  0,216  0,755  0,735  0,734  0,734  0,753  0,753  
Fe3+           
Mn 0,009  0,003  0,000  0,005  0,000  0,003  0,011  0,011  0,005  0,008  
Mg 3,753  3,783  3,789  0,631  3,818  3,835  3,761  3,761  3,827  3,825  
R2+ 4,540  4,565  4,607  0,852  4,572  4,573  4,506  4,506  4,585  4,586  
Oct. Sum 5,909  5,927  5,938  4,869  5,926  5,928  5,898  5,898  5,925  5,928  
XMg 0,828  0,829  0,822  0,745  0,835  0,839  0,837  0,837  0,836  0,836  























SiO2 30,92  28,58  29,02  28,77  29,43  28,66  29,86  28,66  28,98  28,85  
TiO2 0,05  0,05  0,03  0,06  0,09  0,05  0,03  0,02  0,00  0,04  
Al2O3 20,65  21,84  21,84  21,66  22,27  21,60  22,48  22,02  21,74  21,56  
FeO 8,92  9,74  9,40  8,66  8,78  8,88  9,12  8,95  8,90  8,87  
MnO 0,10  0,08  0,05  0,03  0,04  0,00  0,04  0,04  0,00  0,06  
MgO 25,36  26,06  26,36  26,13  25,48  25,69  25,19  26,28  26,27  26,24  
Sum. 86,03  86,38  86,74  85,38  86,38  85,17  87,16  85,99  85,95  85,79   
Si 3,011  2,799  2,823  2,832  2,863  2,836  2,882  2,806  2,836  2,834  
Ti 0,004  0,004  0,002  0,005  0,006  0,004  0,002  0,002  0,000  0,003  
Al 2,370  2,521  2,503  2,513  2,553  2,518  2,558  2,541  2,508  2,496  
Al IV 0,986  1,197  1,175  1,163  1,131  1,160  1,115  1,192  1,164  1,163  
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Al VI 1,384  1,325  1,328  1,350  1,422  1,358  1,442  1,349  1,344  1,332  
Fe2+ 0,726  0,798  0,765  0,713  0,714  0,735  0,736  0,733  0,728  0,729  
Fe3+           
Mn 0,008  0,007  0,004  0,003  0,003  0,000  0,003  0,003  0,000  0,005  
Mg 3,680  3,805  3,822  3,835  3,695  3,790  3,624  3,836  3,832  3,843  
R2+ 4,415  4,610  4,591  4,551  4,412  4,525  4,364  4,572  4,560  4,577  
Oct. Sum 5,802  5,938  5,926  5,909  5,871  5,920  5,863  5,923  5,915  5,918  
XMg 0,835  0,827  0,833  0,843  0,838  0,838  0,831  0,840  0,840  0,841  
Unidad del Almanzora 





















SiO2 29,34  29,93  28,78  27,99  28,77  28,81  28,44  28,63    
TiO2 0,03  0,00  0,04  0,02  0,05  0,01  0,03  0,05    
Al2O3 21,76  21,84  21,70  20,94  21,45  21,52  21,47  21,18    
FeO 9,20  9,00  9,43  9,90  8,71  9,13  9,25  9,37    
MnO 0,07  0,00  0,00  0,05  0,10  0,07  0,09  0,06    
MgO 26,55  25,09  26,20  25,48  26,36  25,75  25,89  25,67    
Sum. 87,03  86,38  86,26  84,50  85,55  85,40  85,35  85,14    
Si 2,841  2,916  2,818  2,810  2,832  2,844  2,816  2,844    
Ti 0,002  0,000  0,003  0,001  0,004  0,001  0,002  0,004    
Al 2,484  2,508  2,505  2,478  2,488  2,504  2,506  2,479    
Al IV 1,157  1,084  1,179  1,188  1,165  1,155  1,181  1,152    
Al VI 1,327  1,423  1,325  1,290  1,323  1,349  1,325  1,327    
Fe2+ 0,745  0,733  0,772  0,831  0,717  0,754  0,766  0,779    
Fe3+           
Mn 0,005  0,000  0,000  0,004  0,008  0,006  0,007  0,005    
Mg 3,833  3,643  3,825  3,814  3,867  3,790  3,823  3,801    
R2+ 4,584  4,377  4,597  4,649  4,592  4,550  4,596  4,585    
Oct. Sum 5,917  5,860  5,931  5,955  5,922  5,905  5,930  5,913    
XMg 0,837  0,832  0,832  0,821  0,844  0,834  0,833  0,830    
Unidad del Almanzora 
Mineral  MICAS 
BLANCAS 























SiO2 50,45  47,86  50,35  51,45  50,28  50,28  48,96  51,05  50,73  51,63  
TiO2 0,29  0,17  0,10  0,13  0,16  0,16  0,17  0,18  0,17  0,21  
Al2O3 28,20  27,89  30,95  28,95  28,16  28,16  28,33  30,30  29,99  30,38  
FeO 1,85  2,47  1,77  2,04  1,86  1,86  2,27  1,92  2,25  1,87  
MnO 0,04  0,01  0,11  0,00  0,06  0,06  0,02  0,00  0,11  0,07  
MgO 2,99  4,15  2,73  3,50  3,14  3,14  3,93  2,90  4,20  2,94  
CaO 0,00  0,00  0,00  0,01  0,00  0,00  0,00  0,01  0,02  0,00  
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Na2O 0,37  0,32  0,45  0,40  0,38  0,38  0,38  0,40  0,40  0,47  
K2O 8,93  8,29  9,42  9,20  9,13  9,13  8,61  10,06  8,77  9,63  
F 0,12  0,17  0,22  0  0,24  0,243  0,13  0,04  0,11  0,23  
Suma 93,11  91,15  95,89  95,67  93,18  93,18  92,67  96,82  96,64  97,19 
Si 3,399  3,308  3,303  3,380  3,392  3,392  3,326  3,329  3,303  3,343  
Ti 0,015  0,009  0,005  0,006  0,008  0,008  0,009  0,009  0,008  0,010  
Al 2,239  2,272  2,394  2,241  2,239  2,239  2,268  2,329  2,301  2,318  
Al IV 0,586  0,683  0,692  0,614  0,600  0,600  0,665  0,662  0,689  0,647  
Al VI 1,653  1,589  1,702  1,627  1,639  1,639  1,604  1,667  1,612  1,671  
Fe2+ 0,104  0,143  0,097  0,112  0,105  0,105  0,129  0,105  0,123  0,101  
Fe3+ 0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  
Mn 0,002  0,001  0,006  0,000  0,003  0,003  0,001  0,000  0,006  0,004  
Mg 0,300  0,427  0,267  0,343  0,316  0,316  0,398  0,282  0,407  0,284  
Ca 0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,001  0,001  0,000  
Na 0,048  0,042  0,058  0,051  0,050  0,050  0,050  0,050  0,050  0,059  
K 0,768  0,731  0,788  0,771  0,785  0,785  0,746  0,837  0,728  0,795  
sum oct 2,059  2,160  2,072  2,082  2,063  2,063  2,132  2,053  2,148  2,061  
vac 0,941  0,840  0,928  0,918  0,937  0,937  0,868  0,947  0,852  0,939  
Fe+Mg+Mn 0,406  0,571  0,370  0,455  0,424  0,424  0,529  0,387  0,536  0,389  
ox 208,491  208,598  208,438  208,547  208,525  208,525  208,577  208,482  208,565  208,473  
Alcalinos 0,816  0,773  0,846  0,823  0,835  0,835  0,796  0,888  0,780  0,855  
Oxígenos 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 
prl=+1-
Alcalinoss 
0,184  0,227  0,154  0,177  0,165  0,165  0,204  0,112  0,220  0,145  
tri=+1-vac 0,059  0,160  0,072  0,082  0,063  0,063  0,132  0,053  0,148  0,061  
cel=(R2+-
3*tri) 




0,527  0,523  0,620  0,532  0,537  0,537  0,532  0,608  0,540  0,587  
sum 1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  
XK 0,941  0,945  0,932  0,938  0,940  0,940  0,937  0,944  0,935  0,931  
Ln(Fe/Mg) -1,059  -1,098  -1,012  -1,120  -1,100  -1,100  -1,127  -0,993  -1,200  -1,034  
Unidad del Almanzora 
Mineral  MICAS 
BLANCAS 























SiO2 49,24  50,84  51,87  52,56  49,36  52,13  52,52  49,24  48,31  49,05  
TiO2 0,15  0,17  0,21  0,11  0,18  0,23  0,12  0,20  0,24  0,56  
Al2O3 28,58  29,90  29,77  29,49  28,78  29,68  29,69  30,04  28,31  28,66  
FeO 3,50  2,15  1,93  1,52  1,88  2,03  1,86  1,86  2,28  1,97  
MnO 0,07  0,00  0,03  0,00  0,01  0,00  0,12  0,07  0,08  0,02  
MgO 4,77  3,65  3,21  3,17  2,89  3,20  3,23  2,57  4,32  3,25  
CaO 0,00  0,05  0,04  0,00  0,00  0,00  0,00  0,00  0,04  0,04  
Na2O 0,43  0,31  0,40  0,39  0,45  0,46  0,34  0,95  0,44  0,49  
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K2O 8,47  7,84  9,52  9,28  9,86  9,99  10,07  9,76  9,59  9,81  
F 0,13  0,04  0  0  0,15  0,09  0  0,04  0,12   0  
Suma 95,20  94,90  96,96  96,52  93,40  97,72  97,94  94,70  93,72   93,84 
Si 3,280  3,341  3,364  3,407  3,342  3,366  3,380  3,293  3,280  3,349  
Ti 0,008  0,009  0,010  0,005  0,009  0,011  0,006  0,010  0,012  0,012  
Al 2,244  2,316  2,276  2,253  2,296  2,259  2,252  2,367  2,265  2,247  
Al IV 0,713  0,650  0,626  0,588  0,649  0,623  0,614  0,697  0,708  0,639  
Al VI 1,531  1,666  1,650  1,665  1,647  1,636  1,638  1,670  1,557  1,608  
Fe2+ 0,195  0,118  0,105  0,082  0,106  0,110  0,100  0,104  0,129  0,124  
Fe3+ 0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  
Mn 0,004  0,000  0,001  0,000  0,001  0,000  0,007  0,004  0,005  0,005  
Mg 0,473  0,357  0,311  0,306  0,291  0,308  0,309  0,257  0,437  0,305  
Ca 0,000  0,003  0,002  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,003  0,000  
Na 0,056  0,039  0,050  0,049  0,059  0,058  0,042  0,123  0,058  -0,044  
K 0,720  0,657  0,788  0,767  0,851  0,823  0,827  0,833  0,831  0,992  
sum oct 2,203  2,141  2,067  2,054  2,046  2,053  2,054  2,035  2,128  2,042  
vac 0,797  0,859  0,933  0,946  0,954  0,947  0,946  0,965  0,872  0,958  
Fe+Mg+Mn 0,672  0,475  0,417  0,389  0,399  0,417  0,416  0,365  0,571  0,434  
ox 13,546  208,485  208,505  208,493  208,511  208,524  208,532  13,395  15,397  208,564  
Alcalinos 0,775  0,700  0,840  0,816  0,910  0,881  0,869  0,956  0,891  0,948  
Oxígenos 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 
prl=+1-
Alcalinoss 
0,225  0,300  0,160  0,184  0,090  0,119  0,131  0,044  0,109  0,052  
tri=+1-vac 0,203  0,141  0,067  0,054  0,046  0,053  0,054  0,035  0,128  0,042  
cel=(R2+-
3*tri) 




0,510  0,507  0,557  0,535  0,603  0,570  0,560  0,662  0,578  0,597  
sum 1,000  1,001  1,001  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,001  1,000  
XK 0,928  0,944  0,941  0,940  0,935  0,934  0,952  0,872  0,935  1,047  
Ln(Fe/Mg) -0,887  -1,108  -1,089  -1,314  -1,007  -1,031  -1,131  -0,900  -1,217  -0,900  
Unidad del Almanzora 
Mineral  MICAS 
BLANCAS 
        
Muestra 
Análisis 
24d 27d 35d  37d 42d 44d 46d 50d 53d 58d 
SiO2 48,01  48,89  49,91  47,09  49,80  45,80  47,01  44,93  51,14  49,08  
TiO2 0,13  0,13  0,06  0,05  0,16  0,10  0,26  0,69  0,12  0,14  
Al2O3 30,63  29,39  28,73  28,35  27,84  27,54  28,87  29,36  26,07  29,88  
FeO 1,63  1,70  1,77  2,54  1,92  2,84  2,61  4,11  2,74  2,42  
MnO 0,08  0,00  0,00  0,04  0,00  0,03  0,07  0,00  0,09  0,05  
MgO 2,61  3,16  3,00  5,09  3,16  6,18  3,27  3,12  5,83  3,41  
CaO 0,00  0,01  0,00  0,00  0,00  0,00  0,00  0,00  0,01  0,02  
Na2O 1,88  0,77  0,50  0,33  0,53  0,37  0,68  0,55  0,42  0,41  
K2O 7,92  9,41  9,93  9,38  10,21  8,69  9,90  9,35  8,25  9,33  
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F 0  0  0  0  0,22  0  0  0   0,02   
Suma 92,89  93,47  93,91  92,87  93,84  91,54  92,68  92,12  94,65   94,76   
Si 3,249  3,303  3,358  3,229  3,373  3,190  3,241  3,140  3,404  3,277  
Ti 0,007  0,007  0,003  0,003  0,008  0,005  0,014  0,036  0,006  0,007  
Al 2,443  2,340  2,279  2,291  2,222  2,260  2,346  2,419  2,045  2,352  
Al IV 0,745  0,691  0,639  0,768  0,619  0,805  0,745  0,823  0,590  0,715  
Al VI 1,698  1,649  1,640  1,523  1,604  1,455  1,601  1,595  1,454  1,636  
Fe2+ 0,092  0,096  0,100  0,145  0,109  0,165  0,150  0,240  0,152  0,135  
Fe3+ 0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  
Mn 0,005  0,000  0,000  0,002  0,000  0,002  0,004  0,000  0,005  0,003  
Mg 0,263  0,318  0,301  0,520  0,319  0,642  0,336  0,325  0,578  0,340  
Ca 0,000  0,001  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,001  
Na 0,246  0,101  0,066  0,044  0,070  0,050  0,091  0,074  0,055  0,053  
K 0,684  0,811  0,852  0,821  0,882  0,772  0,871  0,834  0,700  0,795  
sum oct 2,058  2,064  2,041  2,190  2,031  2,264  2,091  2,160  2,190  2,114  
vac 0,942  0,936  0,959  0,810  0,969  0,736  0,909  0,840  0,810  0,886  
Fe+Mg+Mn 0,360  0,414  0,401  0,668  0,428  0,809  0,490  0,565  0,736  0,478  
ox 14,129  208,513  208,535  15,862  208,578  16,582  13,034  11,241  208,807  13,558  
Alcalinos 0,930  0,913  0,918  0,865  0,953  0,822  0,962  0,908  0,755  0,849  
Oxígenos 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 
prl=+1-
Alcalinoss 
0,070  0,087  0,082  0,135  0,047  0,178  0,038  0,092  0,245  0,151  
tri=+1-vac 0,058  0,064  0,041  0,190  0,031  0,264  0,091  0,160  0,190  0,114  
cel=(R2+-
3*tri) 




0,686  0,627  0,598  0,578  0,587  0,541  0,654  0,663  0,400  0,600  
sum 1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  
XK 0,735  0,889  0,928  0,949  0,926  0,939  0,905  0,918  0,928  0,938  
Ln(Fe/Mg) -1,046  -1,196  -1,107  -1,274  -1,078  -1,358  -0,803  -0,303  -1,333  -0,922  
Unidad del Almanzora 























SiO2 27,48  28,15  38,95  27,12  37,65  27,14  27,19  27,13  27,16  27,48  
TiO2 0,05  0,05  0,59  0,04  0,51  0,03  0,05  0,06  0,07  0,05  
Al2O3 22,18  21,52  31,19  21,73  31,33  21,86  21,63  21,43  21,86  22,18  
FeO 19,44  18,98  7,27  19,52  8,86  19,72  19,55  19,54  19,38  19,44  
MnO 0,07  0,10  0,00  0,06  0,00  0,06  0,05  0,07  0,08  0,07  
MgO 19,84  20,10  7,39  19,25  6,86  19,30  19,39  19,34  19,35  19,84  
Suma 87,74  89,10  88,98  88,10  87,80  88,20  88,12  87,90  87,67  87,99  
Si 2,741  2,744  2,807  3,549  2,754  3,468  2,747  2,758  2,761  2,750  
Ti 0,004  0,003  0,004  0,040  0,003  0,036  0,002  0,004  0,005  0,005  
Al 2,618  2,611  2,529  3,350  2,601  3,401  2,609  2,586  2,571  2,608  
Al IV 1,255  1,252  1,189  0,411  1,242  0,496  1,250  1,239  1,234  1,245  
Anexo de metodología: procesado y migración de los perfiles ESCI Alb 2 
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Al VI 1,363  1,359  1,339  2,939  1,358  2,905  1,358  1,347  1,337  1,363  
Fe2+ 1,650  1,624  1,583  0,554  1,658  0,683  1,670  1,658  1,664  1,642  
Fe3+ 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 
Mn 0,005  0,006  0,008  0,000  0,005  0,000  0,005  0,005  0,006  0,007  
Mg 2,919  2,954  2,987  1,003  2,914  0,943  2,912  2,932  2,935  2,921  
R2+ 4,575  4,584  4,578  1,557  4,577  1,626  4,587  4,595  4,605  4,569  
Oct. Sum 5,952  5,948  5,928  4,971  5,947  5,045  5,946  5,949  5,954  5,947  
XMg 0,64  0,65  0,65  0,64  0,64  0,58  0,64  0,64  0,64  0,64  























SiO2 26,83  26,55  26,29  26,72  26,87  27,08  26,93  27,06  27,06  27,01  
TiO2 0,07  0,06  0,04  0,06  0,05  0,06  0,06  0,04  0,05  0,05  
Al2O3 21,51  21,46  21,19  21,36  21,37  21,77  21,63  21,84  21,68  21,38  
FeO 19,61  19,49  19,17  19,76  19,89  19,93  19,82  19,56  19,78  19,62  
MnO 0,08  0,07  0,04  0,07  0,06  0,08  0,06  0,06  0,08  0,05  
MgO 18,83  19,01  18,93  19,25  19,24  19,68  19,33  19,35  19,28  19,35  
Sum. 87,09  86,70  85,71  87,24  87,50  88,66  87,85  87,95  88,11  87,57  
Si 2,752  2,735  2,738  2,739  2,746  2,730  2,740  2,744  2,744  2,754  
Ti 0,005  0,004  0,003  0,004  0,004  0,005  0,004  0,003  0,004  0,004  
Al 2,601  2,606  2,601  2,580  2,574  2,587  2,593  2,609  2,592  2,569  
Al IV 1,242  1,260  1,259  1,256  1,250  1,265  1,256  1,253  1,252  1,242  
Al VI 1,359  1,345  1,342  1,324  1,324  1,322  1,337  1,356  1,340  1,328  
Fe2+ 1,683  1,680  1,670  1,694  1,700  1,681  1,686  1,659  1,678  1,674  
Fe3+ 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 
Mn 0,007  0,006  0,004  0,006  0,005  0,007  0,005  0,005  0,007  0,004  
Mg 2,880  2,921  2,939  2,941  2,931  2,958  2,930  2,925  2,915  2,942  
R2+ 4,569  4,607  4,612  4,641  4,636  4,646  4,622  4,588  4,600  4,620  
Oct. Sum 5,953  5,960  5,962  5,968  5,964  5,973  5,961  5,952  5,967  5,961  
XMg 0,63  0,63  0,64  0,63  0,63  0,64  0,63  0,64  0,63  0,64  
Unidad del Almanzora 























SiO2 26,92  26,90  27,50  26,52  26,95  26,73  26,55  26,92  27,22  27,04  
TiO2 0,05  0,06  0,05  0,05  0,04  0,07  0,06  0,06  0,05  0,05  
Al2O3 21,81  21,68  21,98  21,26  21,57  21,44  21,29  21,90  21,85  21,51  
FeO 19,73  19,79  19,56  19,11  19,81  19,82  19,89  19,58  20,00  19,41  
MnO 0,10  0,09  0,09  0,07  0,11  0,08  0,08  0,06  0,06  0,04  
MgO 19,20  19,66  19,39  18,94  19,47  19,25  19,46  19,63  19,38  19,43  
Suma 87,86  88,17  88,70  86,02  87,97  87,45  87,42  88,18  88,60  87,68  
Si 2,736  2,726  2,763  2,750  2,738  2,734  2,721  2,724  2,745  2,751  
Ti 0,004  0,004  0,004  0,004  0,003  0,005  0,004  0,005  0,004  0,004  
Al 2,613  2,589  2,602  2,597  2,583  2,585  2,571  2,612  2,596  2,579  
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Al IV 1,259  1,270  1,234  1,247  1,259  1,260  1,275  1,272  1,252  1,245  
Al VI 1,353  1,319  1,369  1,351  1,324  1,324  1,296  1,340  1,344  1,335  
Fe2+ 1,678  1,677  1,644  1,657  1,683  1,696  1,704  1,657  1,687  1,652  
Fe3+           
Mn 0,008  0,008  0,008  0,006  0,009  0,007  0,007  0,005  0,005  0,003  
Mg 2,909  2,970  2,903  2,928  2,949  2,935  2,973  2,960  2,913  2,948  
R2+ 4,595  4,655  4,555  4,590  4,642  4,638  4,685  4,622  4,605  4,603  
Oct. Sum 5,956  5,976  5,939  5,951  5,969  5,971  5,996  5,967  5,955  5,971  
XMg 0,63  0,64  0,64  0,64  0,64  0,63  0,64  0,64  0,63  0,64  
Unidad del Almanzora 
Mineral  MICAS 
BLANCAS 























SiO2 48,75  47,63  47,21  49,60  48,38  47,38  48,83  48,55  48,72  47,61  
TiO2 0,27  0,34  0,31  0,21  0,26  0,29  0,25  0,20  0,34  0,34  
Al2O3 29,36  29,01  29,18  29,92  29,39  29,25  29,48  29,40  29,47  28,99  
FeO 3,95  4,96  3,99  3,75  3,83  4,15  3,78  3,66  3,93  3,99  
MnO 0,00  0,01  0,01  0,00  0,00  0,00  0,01  0,01  0,02  0,00  
MgO 2,11  1,99  1,94  2,20  2,08  2,83  2,11  2,12  2,17  2,07  
CaO 0,00  0,01  0,04  0,03  0,01  0,01  0,00  0,01  0,02  0,02  
Na2O 0,41  0,45  0,51  0,51  0,44  0,73  0,41  0,44  0,43  0,42  
K2O 10,47  10,38  10,24  10,50  10,58  8,47  10,60  10,58  10,69  10,40  
F 0,08  0,08  0,07  0,06  0,08  0,04  0,04  0,04  0,07  0,07 
Suma 95,32   94,77   93,43  96,72  94,99  93,10  95,49  94,97  95,78  93,83  
Si 3,283  3,249  3,250  3,286  3,273  3,243  3,282  3,281  3,271  3,264  
Ti 0,013  0,017  0,016  0,010  0,013  0,015  0,013  0,010  0,017  0,017  
Al 2,331  2,332  2,368  2,336  2,343  2,360  2,335  2,341  2,332  2,343  
Al IV 0,704  0,733  0,734  0,704  0,714  0,742  0,705  0,709  0,712  0,719  
Al VI 1,627  1,599  1,634  1,632  1,629  1,617  1,631  1,632  1,620  1,624  
Fe2+ 0,222  0,283  0,229  0,208  0,217  0,238  0,213  0,207  0,221  0,229  
Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000  
Mn 0,000  0,000  0,001  0,000  0,000  0,000  0,000  0,001  0,001  0,000  
Mg 0,212  0,203  0,199  0,218  0,210  0,289  0,211  0,213  0,217  0,212  
Ca 0,000  0,001  0,003  0,002  0,001  0,000  0,000  0,001  0,001  0,001  
Na 0,053  0,059  0,069  0,065  0,058  0,096  0,054  0,058  0,056  0,056  
K 0,900  0,903  0,899  0,887  0,913  0,740  0,909  0,912  0,915  0,909  
sum oct 2,062  2,085  2,063  2,057  2,056  2,144  2,055  2,053  2,059  2,064  
vac 0,938  0,915  0,937  0,943  0,944  0,856  0,945  0,947  0,941  0,936  
Fe+Mg+Mn 0,435  0,486  0,429  0,425  0,427  0,527  0,425  0,421  0,439  0,441  
ox 10,441  9,997  10,248  10,626  10,468  10,979  10,515  10,598  10,504  10,385  
Alcalinos 0,953  0,963  0,971  0,955  0,972  0,836  0,963  0,971  0,972  0,966  
Oxígenos 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 
prl=+1-
Alcalinoss 
0,047  0,037  0,029  0,045  0,028  0,164  0,037  0,029  0,028  0,034  
Anexo de metodología: procesado y migración de los perfiles ESCI Alb 2 
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tri=+1-vac 0,062  0,085  0,063  0,057  0,056  0,144  0,055  0,053  0,059  0,064  
cel=(R2+-
3*tri) 




0,642  0,648  0,669  0,645  0,658  0,598  0,649  0,656  0,652  0,654  
sum 1,000  1,000  1,001  1,001  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  
XK 0,944  0,938  0,929  0,931  0,940  0,885  0,944  0,940  0,942  0,942  
Ln(Fe/Mg) 0,047  0,335  0,145  -0,047  0,031  -0,197  0,007  -0,033  0,016  0,075  
Unidad del Almanzora 
Mineral  MICAS 
BLANCAS 























SiO2 47,36  48,04  48,57  48,71  48,27  47,80  47,23  48,42  47,31  47,01  
TiO2 0,20  0,32  0,18  0,25  0,26  0,17  0,26  0,22  0,27  0,32  
Al2O3 28,64  29,27  29,34  29,15  29,77  28,91  28,99  29,46  28,86  28,63  
FeO 3,69  3,98  3,56  3,95  3,99  4,57  4,54  3,73  3,57  3,88  
MnO 0,01  0,00  0,00  0,02  0,02  0,00  0,00  0,00  0,01  0,02  
MgO 2,08  2,07  2,19  2,12  2,04  2,17  2,76  2,09  2,14  1,99  
CaO 0,00  0,00  0,00  0,02  0,00  0,00  0,02  0,05  0,00  0,01  
Na2O 0,41  0,44  0,47  0,41  0,47  0,44  0,44  0,55  0,45  0,44  
K2O 10,45  10,61  10,64  10,59  10,57  10,36  10,11  10,34  10,57  10,30  
F 0,09  0,07  0,06  0,07  0,03  0,09  0,07  0,06  0,03  0,09  
Suma 92,84  94,74  94,94  95,19  95,40  94,42  94,36  94,85 93,18  92,60  
Si 3,279  3,264  3,282  3,288  3,254  3,265  3,229  3,275  3,265  3,265  
Ti 0,010  0,016  0,009  0,013  0,013  0,008  0,013  0,011  0,014  0,017  
Al 2,337  2,344  2,337  2,319  2,365  2,327  2,336  2,348  2,347  2,344  
Al IV 0,711  0,720  0,709  0,699  0,733  0,727  0,758  0,714  0,721  0,718  
Al VI 1,626  1,624  1,629  1,619  1,633  1,600  1,578  1,633  1,626  1,626  
Fe2+ 0,213  0,226  0,201  0,223  0,225  0,261  0,259  0,211  0,206  0,226  
Fe3+ 0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  0,000  
Mn 0,000  0,000  0,000  0,001  0,001  0,000  0,000  0,000  0,000  0,001  
Mg 0,214  0,210  0,221  0,213  0,205  0,221  0,282  0,211  0,220  0,206  
Ca 0,000  0,000  0,000  0,001  0,000  0,000  0,002  0,004  0,000  0,001  
Na 0,055  0,058  0,061  0,053  0,062  0,059  0,058  0,072  0,060  0,060  
K 0,923  0,920  0,917  0,912  0,909  0,902  0,882  0,892  0,931  0,913  
sum oct 2,054  2,059  2,051  2,056  2,064  2,083  2,119  2,055  2,052  2,059  
vac 0,946  0,941  0,949  0,944  0,936  0,917  0,881  0,945  0,948  0,941  
Fe+Mg+Mn 0,428  0,436  0,422  0,437  0,431  0,483  0,541  0,421  0,426  0,433  
ox 10,549  10,386  10,736  10,457  10,347  10,275  10,779  10,527  10,666  10,351  
Alcalinos 0,978  0,978  0,978  0,966  0,971  0,961  0,941  0,968   0,991  0,973  
Oxígenos 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 11,000 
prl=+1-
Alcalinoss 
0,022  0,022  0,022  0,034  0,029  0,039  0,059  0,032  0,009  0,027  
tri=+1-vac 0,054  0,059  0,051  0,056  0,064  0,083  0,119  0,055  0,052  0,059  








0,657  0,661  0,658  0,642  0,668  0,644  0,638  0,657  0,669  0,658  
sum 1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,000  1,001  1,001  1,000  1,000  
XK 0,944  0,941  0,938  0,945  0,936  0,939  0,938  0,925  0,940  0,939  
Ln(Fe/Mg) -0,004  0,076  -0,094  0,045  0,093  0,167  -0,083  0,000  -0,064  0,092  
 
 
